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Zusammenfassung / Abstract
Zusammenfassung
Das Ochotskische Meer ist ein Randmeer des Pazifischen Ozeans, das durch starke Variationen in
der Produktivität und dem terrigenen Sedimenteintrag infolge von Meereistransport und Flußfracht
gekennzeichnet is . Darüber hinaus bestimmen Veränderungen im hydrologischen Zyklus die
Bildung von SOIW (Sea of Okhotsk Intermediate Water), das als Quelle der
Zwischenwasserdurchlüftung im N-Pazifik von Bedeutung ist. Mittels Isotopenkurven, gemessen
an planktischen und benthischen Foraminiferen, sowie sedimentologischer und geochemischer
Untersuchungen an Sedimentkernen und Oberflächenproben aus dem Ochotskischen Meer erfolgt
eine Rekonstruktion der paläozeanographischen Verhältnisse für die letzten ca. 350.000 Jahre. Die
Datierung und eine Korrelation der Sedimente werden auf der Grundlage einer Sauerstoff-
Isotopenstratigraphie, absoluten Sedimentaltern, mit Hilfe der magnetischen Suszeptibilität, sowie
einer beckenweiten Tephrachronologie durchgeführt.
Die Sedimentationsraten weisen im Ochotskischen Meer starke räumliche und zeitliche
Schwankungen auf. Die höchsten Sedimentationsraten treten am Kontinentalhang vor Sachalin auf,
welche den Einflußbereich des Amur-Flußes, die Hauptbahn der Meereis rift und eine erhöhte
Produktivität widerspiegeln. Relativ hohe Sedimentationsraten k nzeichen auch die östliche
Region vor dem Kontinentalhang Kamtschatkas im Einflußbereich des nährstoffreichen
Kamtschatkastromes. In der zentralen und nördlichen Region, beides Bereiche geringer
Produktivität und verringerter Terrigenzufuhr, sind die Sedimentationsraten deutlich niedriger.
Anhand der Bearbeitung des Oberflächenprobensatzes konnten die (sub-)rezent wirkenden
Eintrags-, Transport- und Sedimentationsprozesse identifiziert und charakterisiert werden. d13CN.p.-
und d180N.p.-Signale, hohe IRD-, sowie ARTOC-, ARCaCO3- und Opal-Akkumulationsraten
kennzeichnen auf der westlichen Seite vor dem Kontinentalhang Sachalins einen dominanten
Meereistransport sowie eine Hochproduktivitätsregion im Einflußbereich des Amur. Die östliche
Region vor dem Kontinentalhang Kamtschatkas i t infolge des Einflußes des wärmeren und
nährstoffreichen Kamtschatkastromes, der die südöstliche Ausdehnung des Me reises begrenzt,
geprägt durch einen geringen IRD-Fluß, erhöhte Akkumulationsraten an Produktivitäts-Parametern
und markante d13CN.p.- und d180N.p.-Werte.
Zeitliche und räumlich stark fluktuierende terrigene, biogene und vulkanogene Sedime teinträge
kennzeichnen die Ablagerungen der letzten ca. 350.000 Jahre, wobei das Sedimentationsmuster vor
allem von terrigenen Komponenten bestimmt wird. Sowohl die Gesamtsedimentparameter als auch
die Partikelzusammensetzungen erlauben es, glaziale/interglaziale Fluktuationen zu unterscheiden.
Erhöhte Anteile an eistransportiertem Material (IRD) charakterisieren vor allem die Kaltzeiten.
Zusammenfassung / Abstract
Während der Warmzeiten ist die Primärproduktion erhöht. Für den letzten Glazial/Interglazialzyklus
belegt das aus IRD-Verteilungsmustern abgeleitete Eisdriftmuster einen dominanten
Meereistransport im Westteil und größtenteils offene Wasserflächen im Ostteil mit einem mehr oder
weniger stark ausgebildeteten, zyklonalen Oberflächenzirkulationssytem.
Im Stadium 6 spiegelt der hohe IRD-Fluß im östlichen Teil des Ochotskischen Meeres ein völlig
neues Bild wider: Während dieser Kaltphase reichten die Gletscher wahrscheinlich bis an die Küste
bzw. bis an den Schelfrand des Ochotskischen Meeres. Infolgedessen scheint auch der
Eisbergtransport aus nordöstlicher bzw. östlicher Richtungfür diese Zeitscheibe ine Rolle zu
spielen. Zu Zeiten von Meeresspiegelabsenkungen kommt es in den Kaltzeiten im Ochotskischen
Meer gleichfalls zu mächtigen Methanpulsationen, welche die d 13C-Signatur der planktischen
Foraminifere N. pachyderma  (s) beeinflussen.
Sedimentkerne am Kontinentalhang Sachalins erlauben Einblicke in die holozäne Klimageschichte
und weisen auf eine kurzfristige Klimavariabilität im Ochotskischen Meer hin, wobei kleinskalige
Variationen im Stadium 3 in Beziehung zu den globalen, klimatischen Wechseln stehen, die in den
grönländischen Eiskernen als Dansgaard-Oeschger-Zyklen und in den verschiedenen marinen
Sedimentkernen des Nordatlantiks als Heinrich-Ereignisse beschrieben wurden.
Abstract
The Sea of Okhotsk is a marginal sea of the Pacific Ocean, which is characterized by strong
variations in the productivity and sediment supply due to sea ice transport and river input.
Furthermore the variations in the hydrological cycle determine the formation of the SOIW (Sea of
Okhotsk Intermediate Water) which plays an important role in the ventilation processes in the
intermediate water of the N-Pacific. Isotope data measured on planktonic and benthic foraminifera,
sedimentological and geochemical studies of sediment cores and surface samples from the Sea of
Okhotsk are used to reconstruct the paleoceanography during the past 350.000 years. The dating
and correlation of the sediments are based on oxygen isotope stratigraphy, absolute ages, magnetic
susceptibility as well as a detailled tephrachronology of the entire basin.
The sedimentation rates are characterized by temporal and spatial variations. The maximum
sedimentation rate takes place at the continental slope off Sakhalin due to the input of the Amur
River, the sea ice drift and the high productivity. The sedimentation rate in the eastern part of the
Sea of Okhotsk is generelly high because of the influence of the nutrient-rich Kamchatka Current.
Zusammenfassung / Abstract
In the central and northern parts of the Sea of Okhotsk, areas with low productivity and reduced
terrestrial supply, the sedimentation rate is the lowest.
The analyses of the surface sediment samples make it possible to characterize the (sub)- recent
sediment supply and transportation processes. The bulk sediment measurements, isotope data and
the accumulation rate of ice-rafted debris (IRD) show a dominant sea ice cover and a region with a
high productivity as well as a high Amur River input in the western part of the sea. The eastern part
of the Sea of Okhotsk, however, is marked by the predominance of warm and nutrient-rich water
masses coming from the Kamchatka Current which restricts the sea ice cover. This is reflected in
low content of  ice-rafted debris and high productivity proxies as well as in isotope data.
The deposits of the Sea of Okhotsk are characterized by rrestrial,biogenic and volcanogenic
sediment input which varies temporally and spatially. Here, the sedimentation pattern is dominated
by the terrestrial input. Bulk sediment measurements and sample analyses of th > 63 micron
particle input make it possible to distinguish glacial and interglacial fluctuations. The sedimentation
processes during glacial times are determined by a high content of ice-rafted debris, whereas the
primary production is higher during interglacial periods. During the last glacial/interglacial cycle the
IRD-distribution pattern indicates a strong sea ice transport in the western part and in large areas of
the open sea in the eastern part of the Sea of Okhotsk with a relatively constant ice-drift system.
The IRD flux in sediments of the oxygen isotope Stage 6 reflects a new sedimentation pattern in the
eastern part of the sea. This high IRD accumulation rate indicates ice advances beyond the shelf
margin and an iceberg transport from NE-E direction into the Sea of Okhotsk. The several large,
brief, negative anomalies in d 13C values of Neogloboquadrina pachyderma (s) show releases of
methane from basin sediments which correspond to periods of relative sea level falls.
The high sedimentation rates on the Sakhalin slope allow insights into the climatic history in
Holocene and indicate shorter-scale variations oscillation in Stage 3, which correlate with the global
climatic changes. These variations are described as Dansgaard-Oeschger cycles in Greenland ice
cores and as Heinrich-Events in several marine sediment cores from the N-Atlantic.
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1. Einleitung und Fragen dieser Arbeit
Die vorliegende Arbeit untersucht die Ablagerungsgeschichte und die Paläozeanologie des
Ochotskischen Meeres über die letzten 350.000 Jahre und versucht die Steuerungsmechanismen
aufzuzeigen. Einen Schwerpunkt der sedimentologisch-chemischen Untersuchungen bilden die
räumlichen Veränderungen im Sedimentgeschehen des letzten Glazial/Interglazial-Zyklus.
Ausgehend von der terrigenen und biogenen Komponentenverteilung erfolgt eine Bestimmung
der räumlichen und zeitlichen Sedimentverteilung und-konzentration. Untersuchungen an der
Grobfraktion in hohen Breiten sind bereits von verschiedenen Autoren mit unterschiedlichen
methodischen Ansätzen verfolgt worden (z.B. RUDDIMAN und McINTYRE, 1981; VORREN et
al., 1984; HENRICH, 1986; 1990; HENRICH et al., 1989b). Die Arbeiten zeigen, daß die hohe
Variabilität und zeitliche Veränderlichkeit der biogenen und terrigenen Partikeleinträge
Schlußfolgerungen erlauben, aus denen sich die paläozeanographisch-klimatische Entwicklung
rekonstruieren läßt. Hinweise auf den terrigenen Sedimenteintrag liefern die Kurven der
magnetischen Suszeptibilität sowie die Grobfraktionsanalysen zur Quantifizierung von
eistransportiertem Schutt. Andere Sedimentparameter, wie Kalziumkarbonatgehalte, planktische
und benthische Foraminiferengehalte sowie die Charakterisierung des organischen Kohlenstoffs
wurden herangezogen, um Aussagen über die Produktivität im Ochotskischen Meer zu
erstellen. Bestimmungen der Korngrößenverteilung ermöglichen Aussagen über die
Sedimentationsprozesse und die Eintragsmechanismen. Die Paläo-Wassermassensignatur soll
mit planktischen und benthischen δ18O- und δ 13C-Isotopen erfaßt werden.
Ziel ist es mit Hilfe dieses Multi-Proxy-Ansatzes vor allem Antworten auf folgende Fragen zu
finden:
(1) Welche Aussagen lassen sich zur Meereisverteilung im letzten Glazial/Interglazial-Zyklus
machen?
(2) Gibt es Belege für Vorstöße von Gletschermassen/Eisbergen in das Ochotskische Meer?
(3) Wie sah die Verbreitung von vulkanischen Aschenlagen im Ochotskischen Meer aus, und
lassen diese sich als stratigraphische Marker nutzen?
(4) Gab es während der Glaziale eine erhöhte Bildung von Zwischenwasser, die zu einer
verbesserten Durchlüftung des Zwischenstockwerkes führte?
(5) Welchen Einfluß haben der Kamtschatkastrom und der Amur auf die
Wassermassensignatur und Paläoproduktivität während der letzten ca. 350.000 Jahre?
(6) Gibt es Belege für massive Methanentgasungen während der letzten 350.000 Jahre?
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2. Physiographische und ozeanographische Situation im Ochotskischen Meer
2.1     Bathymetrie    und  rezente     Hydrographie   
Das Ochotskische Meer ist ein subarktisches Randmeer des Pazifiks. Es wird geographisch von
folgenden geologischen Einheiten begrenzt: im Süden von den Kurilen-Inseln
(Oligozän/Miozän), im Osten von der Kamtschatka-Faltungszone (Kreide/Tertiär mit
zwischengeschalteten älteren Gesteinen), im Norden und Nordwesten vom spätmesozoischen
Ochotsk-Chutotsk-Vulkangürtel und im Westen vom spätpaläozoisch-mesozoischen
Faltungskomplex von Sachalin und Nord-Hokkaido. Entlang des Kurilen-Kamtschatka-Bogens
wird auf einer Länge von ca. 2500 km die Pazifische Platte subduziert (SAVOSTIN et al., 1983).
Die Datierungen weisen auf ein Entstehungsalter für das Ochotskische Meer zwischen 209- 45
Mio. Jahren (GNIBIDENKO, 1985).
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Abb. 1: Bathymetrische Karte des Ochotskischen Meeres mit den Lokationen der Sedimentkerne (Kreise) und der
Sedimentoberflächenproben (Sterne), die im Rahmen dieser Arbeit bearbeitet wurden.
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Im Gebiet des Ochotskischen Meeres lassen sich als größere strukturelle und morphologische
Einheiten der breite Schelf im Norden, das Kurilen-Becken im Süden und mehrere Schwellen
und Becken im zentralen Teil unterscheiden, so z.B. Institute of Oceanology-Rise, das Derugin-
und das Tinro-Becken (GNIBIDENKO, 1985; GNIBIDENKO und SVARICHEVSKY, 1984;
SAVOSTIN et al., 1983). Das Kurilen-Becken ist das größte und mit einer Wassertiefe von 3374
m das tiefste der drei Becken im Ochotskischen Meer (Abb. 1).
Die bathymetrischen Strukturen beeinflussen die Ausbreitung und den Austausch der
Wassermassen im Ochotskischen Meer. Abb. 2A gibt eine Übersicht über die heutigen
Hauptstrukturen der Ozeanographie im Ochotskischen Meer (DODIMEAD et al., 1963; REID,
1965; YASUOKA, 1967; KURASHINA et al., 1967; FAVORITE et al., 1976). Die
Oberflächenwassermassen im Ochotskischen Meer folgen infolge dominanter NW- und SE-
Winde im wesentlichen einem zyklonalen Wirbel (SAPOZHNIKOV et al., 1999). Südwestlich
von Kamtschatka strömt relativ warmes, salzreiches Wasser aus dem Pazifischen Ozean durch
die Kurilen-Straßen in das Ochotskische Meer (TALLEY und NAGATA, 1995). Im Winter
verhindert dieser Einstrom im südöstlichen Teil des Ochotskischen Meeres größtenteils die
Meereisbildung. Die Wassermasse strömt weiter als Kamtschatkastrom in nördliche Richtung,
biegt in westliche Richtung ab und fließt als Ostsachalinstrom wieder nach Süden zurück
(YANG und SUSUMU, 1996). In den Wintermonaten verstärkt sich der Ostsachalinstrom und
bringt sehr kaltes und salzarmes Wasser nach Süden bis an die Küste von Hokkaido (SHUNTOV
et al., 1998; TAKIZAWA, 1982). Die Süßwasserzuflüsse, insbesondere durch den Amur, sorgen
oberflächennah für eine Aussüßung des Wassers (PARKINSON und GRATZ, 1983; ROGACHEV,
2000). Aus der Japan-See führt der Soyastrom warmes und salzreiches Wasser durch die Soya-
Straße in das Ochotskische Meer (Abb. 2A), wobei dieses auf den kalten und salzarmen
Ostsachalinstrom trifft und sich vermischt (TAKIZAWA, 1982; YASUOKA, 1967).
Während der Sommermonate wird das Ochotskische Meer durch eine spezielle hydrographische
Struktur geprägt, die dadurch gekennzeichnet ist, daß eine warme salzarme Oberflächenschicht
in den oberen 30-50 m von einem Temperaturminimum nahe dem Gefrierpunkt unterlagert ist.
Diese sogenannte dichothermale Schicht  kommt im zentralen Ochotskischen Meer in einer Tiefe
zwischen 50 und 150 m vor (Abb. 2B; FREELAND et al., 1998). Hier treten auch die stärksten
Temperaturgradienten auf, die durch relativ warme Oberflächenwassertemperaturen (bis zu
>10°C) hervorgerufen werden. Die dichothermale Schicht bildet sich aus dem kalten
Oberflächenwasser des Winters durch Konvektion (Herbststürme) und ist mit dem
Winterwasser antarktischer Gebiete vergleichbar. Die geringe Salinität in den oberen
Wasserschichten wird einerseits durch das Vorherrschen des Niederschlags über die
Verdunstung in diesem Gebiet, durch eine intensive Meereisschmelze im Frühjahr und
anderseits durch den Frischwassereintrag durch Flüsse in das Ochotskische Meer bestimmt
(UDINTZEV, 1957).
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Abb. 2A:
Hauptstrukturen der heutigen Ozeanographie
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Abb. 2B: Verteilung der Sauerstoffkonzentrationen im oberen Wassermassenstockwerk (0-2000 m) auf einem Nord-S üd Schnitt 
(152 °E) durch die See von Ochotsk und den angrenzenden NW-Pazifik (World Ocean Atlas, 1994; Februar). Der Austrom des 
Ochotskischen Zwischenwassers (SOIW)  bildet sich mit einem Maximum in den Sauerstoffkonzentrationen ab. Einstr ömende 
pazifische Wassermassen (NPW) haben hingegen deutlich geringere Konzentrationen (T IEDEMANN  et al., unver öfftl).
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Dabei spielt der Amur mit seinem bedeutenden Frischwasserausstrom eine besondere Rolle. Der
bisherige Kenntnistand zum heutigen Flußeintrag des Amur ist in Abb. 3 zusammengefaßt. Der
Amurzustrom beträgt ca. 370 km3/a , wobei dieser Zustrom jährlich stark fluktuieren kann (OGI
et al., 1995; ROGACHEV, 2000). Unter dem Einfluß des Amurausstromes, der Eisschmelze und
des Niederschlages betragen die Oberflächensalinitäten in dem Bereich vor dem
Kontinentalhang Sachalins im Jahresmittel weniger als 32.5 Einheiten (KITANI, 1973). An der
NE-Küste Sachalins im Amurausstromgebiet können die Salinitäten im Sommer zu Zeiten des
stärksten Amur-Flußeintrages, bis auf 27 Einheiten sinken (SOSNIN, pers. Mittlg.). Die größten
Abflußraten treten zwischen Juli und Oktober auf, zeitverzögert zu den Niederschlagsmaxima
im Juli und August.
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Abb. 3: A) Jahreszeitliche Schwankungen im Wasservolumen und Speicherfähigkeit des Amur, Niederschlags-
und Verdunstungsraten; B) den heutigen Amurzustrom; C) sowie Salinitätsmuster im Ochotskischen Meer (nach
OGI et al., 1995 und SOSNIN, unveröfftl. Daten; TIEDEMANN et al., unveröfftl.). Eingezeichnet sind die
Kernstationen LV28-4 und LV28-2.
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Dieser bedeutende Süßwassereintrag hat weitreichenden Einfluß auf die
Wassermassenschichtung im Ochotskischen Meer. So ist die deutlich ausgeprägte Halokline im
Ochotskischen Meer größtenteils auf die hohe Süßwasserzufuhr vom Amurfluß
zurückzuführen. Parallel dazu bildet die Süßwasserzufuhr die Grundlage für die Bildung und
damit für den Export von enormen Eismassen. Mit dem Flußwasser werden außerdem große
Mengen von Nährstoffen und fluviatilem terrigenem Material transportiert. Markant sind die
deutlich höheren Anteile an Suspensionsfracht, welche in das Ochotskische Meer gelangen,
gegenüber den anderen großen sibirischen Flüssen (OGI et al., 1995).
2.2    Zwischenwasserbildung    und     Karbonatlösung  im     Ochotskischen    Meer
Ähnlich wie die Norwegisch-Grönländische See für den Atlantik, so hat das Ochotskische Meer
große Bedeutung als Quelle für die Bildung und Durchlüftung des Nordpazifischen
Zwischenwassers (NPIW) (OHTANI und NAGATA, 1990; RISER, 1990; TALLEY, 1991;
FREELAND et al., 1998; WONG et al., 1998; MARTIN und KAWASE, 1998, WINCKLER, 1999).
Danach kommt es in Zuge der winterlichen Meereisbildung auf den nördlichen und westlichen
ochotskischen Schelfen zur Bildung von Zwischenwasser (SOIW = Sea of Okhotsk
Intermediate Water). Es wird angenommen, daß sich das SOIW durch Mischungsprozesse von
einströmendem nordpazifischen Wasser mit kaltem, dichten Schelfwasser bis zu einer Dichte
von 27.4 σθ(WONG et al., 1998) bildet. Das sauerstoffreiche SOIW breitet sich in Wassertiefen
von 200-1000 m entsprechend seiner potentiellen Dichte aus (Abb. 2B). Es strömt heute in
einer Kerntiefe von ca. 500 m mit mindesten 2,7 Sv (1Sv = 106m3s-1) aus dem Ochotskischen
Meer und ventiliert das Zwischenstockwerk des NW-Pazifiks. Bei gleicher Dichte ist das SOIW
im Vergleich zum NPIW sauerstoffreicher, nährstoffärmer, kälter und salzärmer. Aufgrund der
Vermischung verliert sich heute die Signatur des SOIW etwa 300-400 km südlich der Kurilen-
Inselkette (WONG et al., 1998). Bislang waren die Regionen und die Prozesse der
Zwischenwassermassenbildung im Ochotskischen Meer strittig. Erste deutliche Anhaltspunkte
dafür wurden während der KOMEX-Expedition „Utyos“ im Frühjahr 1999 an der Meereiskante
vor Sachalin gefunden (Abb. 2C). Die Salinitäts- und Temperaturanomalien am
Kontinentalhang vor NE-Sachalin weisen dort auf deutliche Intrusionen von Wassermassen mit
Dichten >26.8 σθ hin. Diese sinken am Schelf ab und strömen den Kontinentalhang entlang bis
sie sich entsprechend ihrer Dichte in die Wassersäule einschichten. Mit zunehmender
Entfernung von ihrem Ursprungsort nimmt das Alter der Wassermasse zu, während der
Durchlüftungsgrad abnimmt. Das belegen erste C14-Altersdatierungen und δ13CDIC-Analysen an
KOMEX-Wasserproben auf einem W-E-Profil nordöstlich von Sachalin, mit C14-Altern von
380 und 615 Jahren für eine Wassertiefe von 360-500 m (TIEDEMANN, pers. Mittlg.).
Unterhalb des SOIW (ca. 500 m Wassertiefe) bedingt der Einstrom alter C02-reicher und daher
Karbonat-agressiver pazifischer Wassermassen eine rasche Zunahme der Karbonatlösung am
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Meeresboden. Die Grenzfläche beider Wassermassen bestimmt im wesentlichen auch die
Tiefenlage der Lysokline (∆CO32- = 0; Abb. 4). Darüber hinaus beeinflussen Schwankungen in
der oberflächennahen Produktivität über Veränderungen im Corg/CaC03-Flux die Tiefenlage der
Lysokline. Ein erhöhter Karbonat-Flux kann zu einer Vertiefung der Lysokline führen,
während ein erhöhter organischer Kohlenstoff-Flux über die Oxidation von Corg zu einer
erhöhten Karbonatlösung am Meeresboden und in den obersten Sedimentschichten, sowie einer
Verflachung der Lysokline führt. Dieser Prozeß führt insbesondere in Schelfnähe, also in
Regionen erhöhter Produktivität und einem erhöhten Corg/CaC03-Transfer zu einer Verflachung
der Lysokline bis auf ca. 250 m (BYCHKOV et al., 1994).
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Abb. 4: A) Wassertiefenabhängige Karbonatlösung anhand von Kalzitsättigungsprofilen (BIEBOW und
HÜTTEN, 1998) und B) Karbonatgehalte (Gew.-%) von Oberflächenproben.
2.3     Atmosphärische   Zirkulation    und     Meereisbedeckung   
Das Ochotskische Meer wird stark beeinflußt durch die klimatischen Bedingungen auf dem
Kontinent. Im ganzen nordpazifischen Gürtel ist das Ochotskische Meer durch die geringsten
Lufttemperaturen und der am stärksten ausgeprägtesten Meereisdecke charakterisiert. Die
rezente Meereisverbreitung wird besonders von der Temperaturverteilung, den
Windverhältnissen und hydrologischen Faktoren beeinflußt. Die durchschnittliche
Lufttemperatur beträgt im Winter -6°C und 18°C im Sommer (GROVES und NUNT, 1980).
Extreme Wintertemperaturen reichen von O°C im südlichen Teil bis -32°C im nördlichen Teil
des Ochotskischen Meeres (WAKATSUCHI und MARTIN, 1990).
Die oberflächennahe Strömungsstruktur und die Meereisausbreitung sind eng an die
Verschiebung des Luftdruck- und Windfeldes gebunden. Die atmosphärischen Drucksysteme
und Winde über dem Ochotskischen Meer werden durch die saisonalen Variationen des
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regionalen Luftdruckmusters bestimmt. Im Winter herrscht das Sibirien-Hoch und
Nordpazifische-Tief (Aleuten-Tief) vor, und im Sommer wird die atmosphärische Zirkulation
vom Kontinentalen-Tief und dem Hawaii-Hoch bestimmt (Abb. 5).
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Abb. 5: Luftdruck (in millibar) auf Meeresspiegelniveau und vorherrschende Winde (Pfeile), A) im Winter und B)
im Sommer (nach DODIMEAD et al., 1963).
Ein Hauptcharakteristikum  für das Klima in dieser Region sind die vorherrschenden
Monsunwinde. Der SE-Monsun tritt hauptsächlich im Sommer auf, der NW-Monsun im
Winter. Dieser saisonal bedingte Wechsel hat einen großen Einfluß auf die Hydrographie und
Meereisverteilung im Ochotskischen Meer. So bringt vor allem der warme SE-Monsun
Feuchtigkeit und Niederschlag mit. Infolge dessen sinkt im Sommer die Oberflächensalinität im
Ochotskischen Meer. Der vorherrschende kalte NE- bzw. NW-Monsun im Winter bringt kalte
Luftmassen heran und führt zur küstennahen Meereisbildung. Gleichzeitig wird das Meereis
von der Küste weggedrückt und bis in das südliche Gebiet des Ochotskischen Meeres
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wegtransportiert (WAKATSUCHI und MARTIN 1990). Solche Bedingungen können nur durch
dünnes Küsteneis vor den nord-nordwestlichen Schelfgebieten sowie durch küstennahe
Polynyas, wo ständig neues Eis produziert wird, aufrechterhalten werden. Küstennahe
Polynyas treten im Ochotskischen Meer an den nordwestlichen Schelfgebieten und über der
Kashevarov-Bank auf (Abb. 1, ALFUTIS und MARTIN, 1987). Auch Flußeintrag hat einen
Einfluß auf die Meereisproduktion (AAGAARD et al., 1975). Weniger salines Wasser, verdünnt
durch den Flußeintrag, gefriert aufgrund seiner geringeren Dichte bei höheren Temperaturen.
Die „Küche“ der Meereisbildung befindet sich somit im Ochotskischen Meer neben den flachen
nördlichen und nordwestlichen Schelfgebieten vor dem Amurausstrom.
Das Meereis wird zunächst Mitte November im nördlichen Teil des Ochotskischen Meeres
gebildet. Die maximale Ausdehnung wird Mitte März erreicht; durchschnittlich 80% des
Ochotskischen Meeres sind mit Meereis bedeckt (Abb. 6, WADACHI, 1987).
45°
> 95%
> 85%
> 75%
> 65%
> 45%
> 25%
Sea Ice 
Concentrations 
140° 145° 150° 155° 160°
45°
50°
55°
60°
January
140° 145° 150° 155° 160°
45°
50°
55°
60°
> 95%
> 85%
> 75%
> 65%
> 45%
> 25%
Sea Ice 
Concentrations 
MarchN N
E E
Abb. 6: Die heutige Meereisverteilung von Januar bis März im Ochotskischen Meer nach Satelittendaten
(NASA, Nimbus 7, 1980; TIEDEMANN et al., in Vorb.). Eingezeichnet sind die Kernstationen.
Neben der saisonalen Variabilität zeigt die Eisbedeckung auch eine hohe dekadische Variabilität
(CAVALIERI und PARKINSON, 1987; PARKINSON und GRATZ, 1983). Das Meereis setzt sich
aus einjährigem oder jüngerem Eis zusammen. Die Eismächtigkeit erreicht im März 1.0 m im
nördlichen Teil und bis zu 0.5 m im südlichen Teil des Ochotskischen Meeres (WADACHI,
1987; AOTA und UEMATSU, 1989). Ein Großteil des Meereises ist dynamischer Natur und wird
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durch Wind und Strömungen in weite Gebiete des Ochotskischen Meeres fortbewegt (KALININ
und TRUSKOV, 1995; MOCHIZUKI et al., 1995).
2.4    Produktivität   im     Ochotskischen     Meer
Die Produktivität des Ochotskischen Meeres ist stark saisonal geprägt, generell sehr hoch und
durch kieseliges Plankton bestimmt (KOBLENTZ-MISHKE et al., 1970). Planktonblüten
verwandeln das Ochotskische Meer besonders während der Sommermonate in eine
Hochproduktionszone. Im Ochotskischen Meer treten zwei Planktonblüten auf (ALDERMAN,
1996), eine Frühjahrsblüte, die mit dem Abschmelzen des Meereises zusammenfällt und eine
Herbstblüte, welche mit der beginnenden Abkühlung des Oberflächenwassers auftritt. Die
Planktonblüten sind dabei auf die oberen 30-50 m begrenzt (ZENKEVITCH, 1963). Nach einer
ersten Abschätzung der rezenten Opalakkumulationsraten mit ca. 20-50 g/m2J wäre das
Ochotskische Meer mit Hochproduktionsgebieten wie dem Antarktischen Opalgürtel
vergleichbar (NÜRNBERG, unveröff.). Schmelzwassereinflüsse, Eisbedeckung, Flußeintrag,
einströmende Wassermassen aus dem N-Pazifik und der Japansee sind hier Steuergrößen für
die Bioproduktion. Die hohe marine Produktivität wird durch die stabile
Wassermassenschichtung während des Sommers begünstigt. Nährstoffanreicherungen im
Oberflächenwasser können vollständig aufgebraucht werden, infolge dessen es zu einer hohen
Produktivität im Oberflächenwasser kommt (TALLY und NAGATA, 1995).
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3. Material und Methoden
3.1    Probenmaterial    und    Probennahme
Probenmaterial
Um Antworten auf die in Kapitel 1 gemachten Fragestellungen zu finden, sind 23
Oberflächensedimentproben und 18 Sedimentkerne bearbeitet worden (Tab. 1). Das
Probenmaterial stammt von vier Expeditionen, die zwischen September 1992 und August 1999
durchgeführt worden sind. Die Auswahl der Kerne orientierte sich auf eine möglichst
großräumige Abdeckung des Ochotskischen Meeres, um so ein flächendeckendes Muster zur
Charakterisierung der Oberflächenhydrographie für das späte Quartär zu bekommen. Es stehen
Kerntransekte in W-E- bzw. N-S-Ausrichtung über den größten Teil des Ochotskischen Meeres
bereit. Zudem wurden die Kontinentalbereiche, das heißt die Hochakkumulationsgebiete vor
Sachalin und Kamtschatka beprobt.
Tab. 1: Übersicht zu den untersuchten Kernstationen im Ochotskischen Meer (MUC-Multicorer, SL-Schwerelot).
Die Länge der Multicorer-Proben beträgt durchschnittlich 30-50 cm. Bei den Kernen, die mit einem Stern
versehen sind, wurden für die hier vorliegende Arbeit lediglich die Oberflächen- bzw. MUC-Proben verwendet.
Kern-Nr.
SL/MUC
Kernläng
e
(cm)
Wassertiefe
(m)
Geographische
        Länge                   Breite
Expedition
LV27-1-2* 40 1148 54°34.560´N   144°28.360 É RV A.Lavrentyev  27
LV27-2-3/2 352 1301 54°29.840´N   144°45.270´E RV A.Lavrentyev  27
LV27-4-3/2 552 865 55°03.220´N   145°44.190´E RV A.Lavrentyev  27
LV27-5-4/5 211 476 54°47.410´N   149°29.290´E RV A.Lavrentyev  27
LV27-6-2* 89 868 54°09.870´N   149°30.330´E RV A.Lavrentyev  27
LV27-7-3/2 380 1140 53°15.270´N   149°35.730´E RV A.Lavrentyev  27
LV27-8-3/2 565 1160 51°29.880´N   150°32.460´E RV A.Lavrentyev  27
LV27-9-4 540 1400 50°00.760´N   152°28.430´E RV A.Lavrentyev  27
LV27-10-5/1 579 1906 48°57.360´N   152°08.290´E RV A.Lavrentyev  27
LV27-11-3* 38 1151 49°51.060´N   150°19.070´E RV A.Lavrentyev  27
LV27-12-3/2 585 1301 48°43.480´N   148°14.770´E RV A.Lavrentyev  27
LV27-15-1 577 1991 49°00.010´N   152°11.630´E RV A.Lavrentyev  27
LV28-2-3/2 807 1265 48°22.730´N   146°02.217´E RV A.Lavrentyev  28
LV28-4-4/3 930 674 51°08.475´N   145°18.582`E RV A.Lavrentyev  28
LV28-34-2/1 969 1431 53°51.971´N   146°47.499´E RV A.Lavrentyev  28
LV28-40-4/3 979 1370 51°20.141´N   147°11.647´E RV A.Lavrentyev  28
LV28-41-4/3 981 1082 51°40.512´N   149°04.084´E RV A.Lavrentyev  28
LV28-42-4/3 1084 1041 51°42.886´N   150°59.125´E RV A.Lavrentyev  28
LV28-43-3* 32 842 51°54.461´N   152°16.600´E RV A.Lavrentyev  28
LV28-44-3/2 1112 684 52°02.514´N   153°05.949´E RV A.Lavrentyev  28
LV28-64-3* 38 2480 47°54.203´N   146°07.110`E RV A.Lavrentyev  28
GE99-12-3* 45 930 52°50.787´N   144°47.626´E M/V M. Gelovany I
GE99-21-2* 40 960 54°55.664´N   144°21.105´E M/V M. Gelovany I
GE99-29-2* 40 700 54°26.780´N   144°04.860´E M/V M. Gelovany I
GE99-30-2* 43 1470 54°24.323´N   145°08.739´E M/V M. Gelovany I
GE99-31-3* 40 1600 54°23.327°N   145°54.979´E M/V M. Gelovany I
GE99-38-3* 30 1080 49°21.022´N   150°29.418´E M/V M. Gelovany I
OK2182 150 1120 52°65.000´N   149°63.300´E Nesmeyanov 1992
OK2185 350 1750 53.55.000´N   146°03.300´E Nesmeyanov 1992
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Probennahme
Die Beschreibung der Sedimentprofile erfolgte unmittelbar nach der Kernentnahme (SUESS,
unveröfftl. Daten; NÜRNBERG et al., 1997; BIEBOW und HÜTTEN, 1999; BIEBOW et al., 2000).
Die geschnittenen Kernhälften wurden fotografiert und standardmäßig für Röntgenpräparate,
sowie für Smear-Slide-Präparate beprobt. Gleichzeitig wurde an den Kernsegmenten die
magnetische Suszeptibilität und z.T. die Reflektivität des Sedimentes gemessen. Direkt an Bord
bzw. beim späteren Öffnen der Arbeitshälften im Labor erfolgte eine gezielte Probennahme der
Schwerelote alle 10 cm bzw. 5 cm mit ca. 1 cm- mächtigen Scheibenproben und/oder mit 5 ml-
Spritzenproben. Die Probenserie wurde später, wenn notwendig, im Labor verdichtet. An den
Oberflächenproben, welche mittels Multi- bzw. Minicorer gewonnen wurden, erfolgte die
Beprobung in Abständen von 1 cm (Abb. 7).
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Abb. 7: Arbeitsschema der Probenaufbereitung und -bearbeitung der Sedimentkerne im Ochotskischen Meer.
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Lithologie der Sedimentkerne
Die Lithostratigraphie basiert auf der sukzessiven Ablagerung von deutlich unterscheidbaren
lithologischen Einheiten. Im zentralen Abschnitt des Ochotskischen Meeres wurden 6
Sedimentkerne bearbeitet, deren Hauptlithologien in Abb. 8 exemplarisch zusammengefaßt
sind. In den Kernen wechsellagern Diatomeenschlämme mit glazialem sandig bis siltig
terrigenem Material. Zwischengeschaltet sind sogenannte Übergangssedimente, die von
terrigenen Komponenten dominiert werden, in denen die Diatomeengehalte vom Glazial zum
Interglazial graduell ansteigen. In den Kernen treten zudem vulkanische Aschenlagen auf, die
größtenteils von Kamtschatka und den Kurilen stammen.
Legend:
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Abb. 8: Lithologischer Aufbau der Sedimentkerne des zentralen W-E-Profils im Ochotskischen Meer (nach
BIEBOW und HÜTTEN, 1999).
3.2     Analyse    der    stabilen   Isotope
Die Auslese zur Charakterisierung der Oberflächenwasserhydrographie erfolgte an der
planktischen Foraminiferenart N. pachyderma (s), die als einzige Planktonart in den Sedimenten
in ausreichender Häufigkeit und kontinuierlich in Glazial- und Interglazialzeiten vorkommt. Aus
jeder Probe wurden soweit möglich, 10-20 gesäuberte Gehäuse von N. pachyderma (s) aus der
Fraktion 125-250 µm ausgelesen. Neben der planktischen Foraminifere N. pachyderma (s)
erfolgte auch die δ180- und δ13C-Bestimmung an verschiedenen benthischen Foraminiferenarten.
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In den verschiedenen Sedimentprofilen wurde größtenteils die endobenthische Foraminiferenart
U. auberiana angetroffen. Andere endobenthische Foraminiferen wie z.B. U. peregrina, U.
senticosa und U. angulosa treten nur sporadisch auf. δ180-Doppelmessungen an den
verschiedenen Uvigerina-Formen zeigen keine Abweichungen untereinander. In den Bereichen,
in denen keine U. auberiana angetroffen wurde, erfolgte daher die Einbindung von
Isotopendaten der anderen Uvigerina-Arten. Die δ13C-Werte dieser Foraminiferenarten
korrelieren dagegen kaum miteinander, so daß nur die endobenthische Foraminifere U.
auberiana in den δ13C-Kurven dargestellt ist.
Auf eine spezielle Reinigung der Foraminiferengehäuse konnte nach Überprüfung der Gehäuse
verzichtet werden, da nach WEFER (1985) eine Verunreinigung der Gehäuse keinen
bedeutenden Einfluß auf die Isotopenmessungen hat, sofern die Kammern nicht mit
Nannoplankton verunreinigt oder mit einer sekundären Karbonatkruste überzogen sind. Die
Messungen erfolgten mit dem FINNIGAN MAT 251 Massenspektrometer am GEOMAR
Forschungszentrum. Das Massenspektrometer ist mit einer automatischen Karbonat-
Präparationsanlage „Kiel CARBO II device“ gekoppelt. Dabei werden die karbonatischen
Foraminiferengehäuse in 100%iger Ortho-Phosphorsäure bei ca. 70°C gelöst. Das dadurch
entstehende CO2 wird dann über Kühlfallen gereinigt und über ein Mikrovolumen direkt in das
Massenspektrometer eingelassen. Die Häufigkeitsverhältnisse der stabilen Isotope im
Probengas werden dann relativ zu einem laborinternen Standardgas (Quellkohlensäure aus
Burgbrohl) gemessen. Die Anpassung des laborinternen Standardgases an den internationalen
PDB-Standard (   Pee    Dee     Belemnite; CRAIG, 1957) erfolgt über den Karbonatstandard NBS 19
des National Bureau of Standards.
Die Gesamtreproduzierbarkeit der Messungen beträgt bei δ18O-Werten 0.03‰ und bei δ13C-
Werten 0.01‰ bezogen auf einen laborinternen Karbonatstandard (Solnhofener Plattenkalk).
3.3     AMS  1 4   C-Datierungen  
Für absolute Altersdatierungen mittels AMS 14C-Messungen wurden aus 14 Proben jeweils
1000-2000 Exemplare N. pachyderma (s) aus der Fraktion 125-250 µm ausgelesen. Um
Störeffekte wie Bioturbation weitgehend auszuschließen, wurden Proben ausgewählt, die ein
Häufigkeitsmaximum an planktischen Foraminiferen aufweisen. Die Messungen wurden im
Leibniz-Labor für Altersbestimmung und Isotopenforschung an der Christian-Albrechts-
Universität Kiel durchgeführt.
Die 14C-Alter sind nicht identisch mit Kalenderjahren und müssen daher kalibriert werden. Für
diese Kalibrierung wurde das Programm CALIB 4.1.2 (STUIVER und REIMER, 1993)
verwendet, das auf dem Datensatz von STUIVER et al. (1998) basiert. Die Reservoir-Korrektur
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beträgt im Ochotskischen Meer 1000 Jahre (SOUTHON et al., 1993) und wurde jeweils von den
einzelnen 14C-Datierungen subtrahiert.
3.4    Sedimentologische     Analy    sen   
3.4.1 Grobfraktionsanalyse  (Korngrößentrennung und Komponentenbestimmung)
An der durch Naßsiebung gewonnenen Fraktion > 63 µm wurde eine Grobfraktionsanalyse
nach SARNTHEIN (1971) durchgeführt. Durch Trockensiebung mit einem „Sonic Sifter“ (ATM
Corporation) wurde die Grobfraktion in fünf Subfraktionen aufgeteilt und ihr Massenanteil
bestimmt. Für die Grobfraktionsanalyse wurden die Fraktionen 125-250 µm und 250-500 µm
wiedervereinigt. Dieses Korngrößenspektrum ist repräsentativ für die Gesamtprobe (z.B.
HENRICH et al., 1989a; WOLF et al., 1991). Aus einer repräsentativen Teilprobe erfolgte eine
Auszählung zwischen 400 und 500 Einzelpartikeln. Die Komponenten wurden in folgende
Partikelgruppen eingeteilt:
Terrigene Komponenten: Quarz, Gesteinsbruchstücke, Feldspat, dkl. Minerale
Biogen benthisch: kalkige und agglutinerende Foraminiferen, Schwamm-
nadeln
Biogen planktisch: planktische Foraminiferen, Diatomeen, Radiolarien
Authigene Komponenten: Glaukonit, Pyrit
Vulkano-klastische Komponenten: vulkanische Glasfragmente
3.4.2 Auswertung der Radiographien
Für Radiographien wurden 0.5 cm dicke Scheiben senkrecht aus dem ungestörten Sediment
herausgeschnitten. Die feine Auflösung der Radiographien ermöglicht eine qualitative und
quantitative Auswertung der strukturellen und texturellen Befunde des Sedimentes. In
Horizonten von jeweils einem Zentimeter Höhe wurden mit Hilfe von Leuchttisch und
Millimeterpapier die Partikel mit einem Durchmesser von 2 mm und größer ausgezählt. Die
Auszählung von Partikeln > 2 mm mit Hilfe von Radiographien ermöglicht es, einfach und in
kurzer Zeit eine Aussage über die Verteilung des eistransportierten Materials im Kern zu treffen
(GROBE, 1986).
3.5     Karbonat-,    Stickstoff-    und    organische     Kohlenstoff-Gehaltsbestimmu     ngen   
Die Konzentration von Gesamtkohlenstoff (TC), organischem Kohlenstoff (TOC) und
Gesamtstickstoff (TN) wurde mit einem C/N Analyzer NA 1500 Series (Carlo Erba
Instruments) in Anlehnung an VERADO et al. (1990) bestimmt. Dazu wurden 15-20 mg
getrocknetes und gemörsertes Sediment für die TC- und TN-Bestimmung in Zinn-, und für die
TOC-Bestimmung in Silberhütchen eingewogen. Zusätzlich erfolgten Parallelmessungen an
einen Acetanilid-Standard (ca. 0.1-0.9 mg) und ein Aliquot des MAG-1 Sediment-Standard.
Der erstgenannte Standard dient zur externen Kalibrierung, der zweite zur Erfassung einer
potentiellen Geräte-Drift während des Meßlaufes. Zur Bestimmung des organischen
3. Material und Methoden
16
Kohlenstoff-Gehaltes wurden die Proben vor der Messung mehrmals mit 0.25 N HCl versetzt
und im Abzug abgeraucht bis das gesamte Karbonat in CO2 umgesetzt worden ist. Der
Karbonatanteil (CaCO3) im Sediment ergibt sich aus der Differenz von TC und TOC
multipliziert mit dem stöchiometrischen Faktor von 8.3331 für die Umrechnung von C in
CaCO3 (KÜSTER und THIEL, 1982). In den meisten Fällen erfolgten bei den TC-, TOC-, und
TN-Bestimmungen Doppelmessungen. Bei Abweichungen innerhalb einer Doppelbestimmung
wurde der Mittelwert der Messungen übernommen.
3.6    „Logging-Daten“
3.6.1 Magnetische Suszeptibilität
Zur Erfassung für den siliziklastischen Sedimenteintrag in Sedimenten dienen Messungen der
magnetischer Suszeptibilität. In Kombination mit anderen sedimentologischen,
isotopengeochemischen oder biostratigraphischen Befunden existiert mit ein wichtiges Mittel
zur Korrelation und stratigraphischen Einordnung der Sedimentkerne. Kontinuierliche
Ganzkernmessungen der magnetischen Suszeptibilität erfolgten an Bord mit einem Bartington
Susceptibility Meter M.S.2 in jeweils 1 - 2 cm Schritten. Meßvorgang und Geräteanordnung
zur Suszeptibilitätsbestimmung erläutern NOWACZYK (1991) und NOWACZYK et al. (1991).
3.6.2 Farbspektrum
Für die Farbanalyse der Sedimente wurde das Minolta Spektrophotometer CM-2002 benutzt
(NAGAO und NAKASHIMA, 1992; BARRANCO et al., 1989). Es ermöglicht Messungen der
spektralen Reflexion im Bereich des sichtbaren Lichtes (400 bis 700 nm). Als Voreinstellungen
für alle Messungen wurde ein Betrachterwinkel von 2° und die Normallichtart D65, die mittlerem
Tageslicht einschließlich des UV-Bereiches entspricht, gewählt. Nach Inbetriebnahme wurde
jedesmal eine Weißkalibrierung gegen den internen Standard durchgeführt, in größeren
Abständen wurde eine Schwarzkalibrierung (Null-Punkt) eingesetzt. Die Messungen erfolgten
jeden Zentimeter an den Archivhälften der Kerne der 98`KOMEX-Expedition (BIEBOW und
HÜTTEN, 1999) direkt an Bord bzw. im Labor. Das Programm SPECTRO LOG ermöglichte
dabei eine direkte Datenaufnahme vom Spektrometer auf dem Computer.
3.7     Hauptelementanalyse    vulkanischer     Aschen   
Die Probenauswahl, die mit Hilfe von Radiographien und der Kernansprache getroffen wurde,
beschränkte sich auf diskrete, möglichst nicht bioturbat gestörte Aschen. Für die
Elektronenmikrosondenpräparate wurden ca. 15-35 repräsentative Glasbruchstücke pro
Aschelage ausgelesen, die in einem definierten Muster mit Epoxidharz befestigt und
eingegossen wurden. Nach dem Aushärten wurde der „Rohling“ geschliffen, poliert und mit
Kohlenstoff bedampft. Die Einzelkornpräparation bietet wesentliche Vorteile gegenüber der
Streupräparation. Aus einem großen Spektrum unter dem Binokular kann gezielt ein möglichst
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repräsentatives Glasscherben-Spektrum ausgewählt werden. Glasscherben, die Spuren von
Alteration aufweisen, wurden von der Analyse ausgeschlossen.
Die Analyse der Elemente Si, Al, Ti, Fe, Mn, Mg, Ca, Na und K erfolgte an einer mit vier
Spektrometern ausgestatteten automatisierten CAMECA-Elektronenstrahl-Mikrosonde (EMS)
am GEOMAR Kiel. Sie wird mit einer Beschleunigungsspannung von 15 kv und einer
Stromstärke von 10 nA betrieben. Die Meßzeit pro Element-“Peak“ belief sich auf 20
Sekunden, die des „Background“ jeweils auf 10 Sekunden vor und nach der „Peak“-Messung.
Verschiedene basaltische und rhyolitische Glasstandards bekannter Zusammensetzung (z.B.
JDF-D2, KN18, KE12) wurden periodisch mitanalysiert, um die Meßgenauigkeit zu
überprüfen. Aufgrund des hohen Anteils an Volatilen und primären Wassers in den
vulkanischen Gläsern (2-7%; BITSCHENE und SCHMINCKE, 1990) und Meßungenauigkeiten
variieren die Totalgehalte zwischen ca. 92-101%. Die Streuung der Meßwerte wurde durch bis
zu fünf Messungen an einem Korn minimiert. Die Elementkonzentrationen wurden auf Oxide
umgerechnet und als Gewichtsprozent angegeben. Für jede Probentiefe wurden die
Einzelmessungen einer Aschenart nach den Konzentrationen der einzelnen Elemente gruppiert
und die Mittelwerte der einzelnen Gruppen berechnet.
3.8     Berechnung    Akkumulationsraten   
Lineare Sedimentationsraten (LSR) sind von der Kompaktion und Porosität des Sediments
abhängig. Daher können keine vergleichenden Aussagen über die linearen Sedimentationsraten
unterschiedlich stark kompaktierter Sedimente getroffen werden. Zur besseren Vergleichbarkeit
solcher Sedimente wird daher die Akkumulationsrate (ARBULK) herangezogen (VAN ANDEL et
al., 1975), welche die Sedimentmenge angibt, die während eines bestimmten Zeitraumes auf
einer definierten Fläche abgelagert wird. ARBULK ist das Produkt aus der linearen
Sedimentationsrate und der Trockendichte (Dd) des Sediments und berechnet sich wie folgt:
(1) ARBULK (g cm-2 ka-1) = LSR (cm ka-1) x Dd (g cm-3).
Die Trockendichten wurden an Bord bzw. sofort nach Ankunft der Proben in Kiel durch
Gefriertrocknen und Wiegen eines definierten, feuchten Probevolumens bestimmt (siehe
Anhang). Sie  errechnen sich aus der Masse der trockenen Probe in g (Mdry) und dem
Feuchtvolumen der Probe in cm3 (Vwet):
(2) Dd (g cm-3) = Mdry / Vwet .
Damit berücksichtigt die Akkumulationsrate die Kompaktion eines Sedimentes unter der
Annahme, das der Porenraum vollständig wassererfüllt ist und diagenetische Effekte
vernachlässigt werden können (vAN ANDEL et al., 1975, THIEDE et al., 1986).
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Nach THIEDE et al. (1982), BOHRMANN (1988), HENRICH et al. (1989a), sowie WOLF (1991)
wird für die Berechnung von Akkumulationsraten, die sich auf einzelne Parameter beziehen,
deren prozentualer Anteil am Gesamtsediment (%) mit ARBULK multipliziert:
(3) ARPARAMETER (g cm-2 ka-1)=Parameter (Gew.%) x ARBULK (g cm-2 ka-1).
Für die spätere Berechnung der jeweiligen Akkumulationsrate wurden die gezählten
Komponenten in den Fraktionen 125-250 µm und 250-500 µm nach folgendem Beispiel in
Anzahl pro Gramm Gesamtsediment umgerechnet und aufaddiert:
(4) F/g = Ft x 2n / Wd.
F/g = Anzahl der Foraminiferen pro Gramm Gesamtsediment
Ft = Anzahl der Foraminiferen in der Teilprobe
2n = Teilfaktor (n = Anzahl der Teilungen)
Wd = Trockengewicht der Gesamtprobe in Gramm
Die ausgezählten lithogenen Komponenten (eistransportiertes Material, IRD) in der Fraktion
125-500 µm wurden nachdem sie in Anzahl der Körner pro Gramm Gesamtsediment
umgerechnet wurden, wie folgt in ARIRD errechnet:
(5) IRD (#/cm2 ka1)=IRD (grains/g bulk sediment #) x LSR (cm ka-1) x 
    Dd (g cm-3) .
Die Errechnung der Akkumulationsraten von Komponenten innerhalb der Grobfraktion folgt
der Gleichung:
(4) ARKOMP (g cm-2 ka-1)=Komponente (Korn.-%) x AR>63µm (g cm-2 ka-1).
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4. Stratigraphie und Sedimentationsraten
4.1      Stratigraphische     Korrelation    zwischen    parallel-gekernten     MUC/MIC-    und    SL-Profilen
In den Sedimentkernen waren die oberen Zentimeter häufig gestört und nicht zu beproben bzw.
nicht mehr vorhanden. Statt dessen wurden MUC- bzw. MIC-Proben (20-50 cm) von
derselben Station in den Datensatz aufgenommen. Die verwendeten Teufenangaben der
Schwerelot (SL)-Proben entsprechen der ursprünglichen Kernvermessung (Festlegung des
Nullpunktes an Bord). Darauf basiert die Sedimentbeschreibung und die Probenahme. Der
Vergleich von Isotopendaten, geochemischen Parametern sowie einzelnen
Sedimentkomponenten gestattet eine nachträgliche Korrelation der Sedimentprofile von
MUC/MIC- mit SL-Kernen je Station. Eine direkte Korrelation der MUC/MIC-Profile mit den
SL-Sedimentprofilen war aufgrund des Fehlens der Sedimentoberfläche in den Schwereloten
nicht möglich. Danach fehlen bei allen Sedimentkernen die obersten 30-50 cm (im Mittel etwa
40 cm). Für die Berechnung der holozänen Sedimentationsraten (0-6 ka) wurden die
Mächtigkeiten der MUC/MIC- Sedimentprofile zu den holozänen Mächtigkeiten der
Sedimentprofile von Schwereloten hinzuaddiert. Da keine Überlappungen gefunden wurden,
führt die Korrektur zu „Mindestmächtigkeiten“ für das holozäne Sedimentprofil. Tatsächlich
sind noch höhere Sedimentationsraten zu erwarten als hier angegeben. In Ausnahmefällen
konnten die Sedimentverluste der Schwerelotkerne näher eingeengt werden, insbesondere dort
wo AMS 14C-Datierungen vorlagen.
4.2    Stratigraphische    Methoden   
4.2.1 Sauerstoffisotopen- und Lithostratigraphie, AMS 14C-Datierungen und magnetische
Suszeptibilität
AMS 14C-Altersdatierungen, lithostratigraphische und isotopen-stratigraphische Ergebnisse im
Zusammenhang mit zyklischen Änderungen der magnetischen Suszeptibilität wurden genutzt,
um ein stratigraphisches Gerüst für Sedimentprofile aus dem Ochotskischen Meer zu
entwickeln, das die letzten ca. 350 ka abdeckt (Abb. 9). Zunächst wurden die typischen
Verläufe der magnetischen Suszeptibilität sowie die lithologischen Wechsel dazu verwendet,
Kerne über weite Distanzen  zu korrelieren und sie an datierte Sedimentkerne anzukoppeln.
Als Referenzkern eignete sich insbesondere der Kern LV28-42, dessen Altersmodell auf einer
hochauflösenden benthischen Sauerstoffisotopen-Stratigraphie basiert (TIEDEMANN et al., in
Vorb.). Dieses Verfahren ermöglichte die direkte Übertragung des Altersmodells von Kern
LV28-42 auf die übrigen Kerne. Dabei erfolgte über die Kurven der magnetischen
Suszeptibilität eine fortlaufende, genaue graphische Zuordnung eindeutiger Kurvenstrukturen
zwischen den einzelnen Kernen. Im Ochotskischen Meer reflektieren hohe Werte der
magnetischen Suszeptibilität eine erhöhte Ablagerung von terrigenem Sedimentmaterial,
während niedrige Werte auf einen erhöhten Anteil von biogenen Opal während der warmen
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Isotopenstadien deuten. Deshalb konnten die Schwankungen in der magnetischen Suszeptiblität
genauso wie die Variationen im δ18O dazu genutzt werden, um glazial/interglazial Zyklen im
Sediment zu identifizieren (TIEDEMANN und HAUG, 1995).
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Abb. 9: A) Stratigraphisches Gerüst zur zeitlichen Einstufung von Sedimentprofilen aus dem Ochotskischen Meer.
Typische Verläufe der magnetischen Suszeptibilität, z.B. am Kern LV28-41, wurden dazu verwendet Kerne über weite
Distanzen zu korrelieren und an datierte Sedimentkerne (LV28-42) anzukoppeln. B) Kurven aus Sauerstoffisotopen,
Karbonaten und Diatomeen der letzten 25 ka dienen als stratigraphisches Gerüst zur zeitlichen Einstufung von
Sedimentprofilen. Zugewiesene Alter kennzeichnen markante Strukturen in den Proxy-Kurven und basieren auf einer
Synthese von bisher 14C-datierten Sedimentkernen (GORBARENKO, 1996; und eigenen Kernen; TIEDEMANN et al., in
Vorb.). C) Stratigraphisches Auftreten der Aschenlagen basieren auf 14C-Altersdatierungen (GORBARENKO et al., in
Vorb.) und ihren Positonen innerhalb der δ180 Kurven.
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AMS 14C-Altersdatierungen an zwei Kernen im Ochotskischen Meer (LV28-42; LV28-4) bilden
in Ergänzung zu bereits AMS 14C-datierten Sedimentkernen (GORBARENKO, 1991a,b; 1996; in
Vorb.) die stratigraphische Grundlage für die zeitliche Einstufung der Sedimente jünger als
25.000 Jahre (Abb. 9).
Geringfügige Korrekturen des Altersmodells wurden im Laufe dieser Arbeit durch den
Vergleich mit benthischen und planktischen Sauerstoffisotopenkurven durchgeführt. Zur
Identifizierung der Sauerstoffisotopenstadien diente die standardisierte Isotopenkurve von
BASSINOT et al. (1994).
4.2.2 Tephrachronologie
Zusätzliche stratigraphische Informationen liefern zahlreiche Aschenlagen. Die Alter der
einzelnen Aschenlagen basieren auf 14C-Altersdatierungen (GORBARENKO et al., in Vorb.) und
ihren stratigraphischen Positionen innerhalb des δ180-Records (Abb. 9). Die ältesten Aschen
treten dabei im Stadium 10 auf. Jüngere vulkanische Ausbrüche fanden im frühen Holozän vor
ungefähr 8000 Jahren statt. Aufgrund der großen flächenhaften Verbreitung vulkanischer
Aschenlagen in den marinen Sedimenten bilden diese ausgezeichnete stratigraphische
Leithorizonte und sind für die Erstansprache im Sedimentprofil von großer Bedeutung. Anhand
der chemischen Charakteristika und ihrer Textur, sowie der zeitlichen Einstufung über die
Sauerstoffisotopenstratigraphie, wurden zahlreiche Aschenlagen im Ochotskischen Meer
erstmals umfassend unterschieden und so als stratigraphische Leithorizonte genutzt:
•Sedimentologische Charakterisierung der auftretenden Aschen
Die untersuchten marinen Aschenlagen sind in der Regel eine Mischung aus vulkanogenen und
nichtvulkanogenen (z.B. biogenen) Partikeln. Die vulkanogenen Komponenten der Aschen
enthalten hauptsächlich farblose, blasenreiche Gläser. Die Form der Glasscherben variiert in
den einzelnen Aschenlagen (Anhang A2). Die Glasscherbenformen reichen von selten
blockigen, nahezu blasenfreien Scherben bis zu Scherben mit stark blasigem, sperrigem Gefüge
(Anhang A3). Die Mächtigkeit der Fallout-Lagen variiert von 3 - 10 cm. Die Basis der
Aschenlagen zeichnet sich durch einen scharfen Kontakt zum unterliegenden Sediment aus. Der
Top der Aschenlagen zeigt oft einen scharfen Kontakt bzw. einen graduellen Übergang zum
überlagernden Sediment (Anhang A2). Nachlassende vulkanische Aktivität einer Eruption und
Bioturbation können für die Ausdünnung des Aschenanteils im Topbereich verantwortlich sein.
Die untersuchten vulkanischen Aschenlagen wiesen zum Teil eine Korngrößen-Gradierung auf
und deuten damit auf eine gute Sortierung. Subaerische Fallablagerungen haben generell eine
mäßige bis gute Sortierung, die sich mit der Entfernung von der Quelle infolge des Ausfalls
grober Partikel noch verbessert. Die Korngröße der Glasfraktion der untersuchten Aschen
variiert zwischen siltig bis grobsandig, mit größtenteils guter Sortierung. Ausnahme dabei bildet
die Aschenlage K3, die bis zu 1 cm große Bimspartikel in ihrer Abfolge besitzt (Anhang A2).
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•Geochemische Identifizierung der vulkanischen Aschen
Die chemische Variabilität der untersuchten Aschenlagen ist insgesamt begrenzt, was für eine
diskrete Ursprungsprovinz spricht. Allerdings können vulkanische Eruptionsperioden auch mit
Veränderungen des Chemismus als auch der Art der geförderten Produkte einhergehen. Die
Glasfraktion der geochemisch analysierten Aschenlagen besitzt nach LE MAITRE (1989) eine
rhyolitische Zusammensetzung (Abb. 10). Aufgrund von charakteristischen Kaliumgehalten
können drei große Glasscherben-Populationen unterschieden werden: „Kalium-arme Rhyolite“,
„Kalium-reiche Rhyolite“ und rhyolitische Aschen mit einem Kalium-Gehalt von 2 - 4
Gewichts-% („medium-Potassium-Rhyolite“).
Abb. 10: Links: Geochemische Charakterisierung von Aschenlagen im Ochotskischen Meer nach LE MAITRE
(1989). Rechts: Geochemische Differenzierung der verschiedenen Aschenlagen anhand der Kalium- und
Siliziumgehalte. KO, TR, Spfa 1,2, K3 und K4 kennzeichnen die jüngsten Aschenlagen der letzten ca. 120 ka.
Die Kennzeichnung älterer Aschenlagen beinhaltet das genaue stratigraphische Auftreten der Aschenlage.
Die Glasscherben-Serien zeigen jeweils unterschiedliche Elementkonzentrationen. An- und
Abreicherungstrends der Glasscherben-Serien sind in Variationsdiagrammen („Harker-
Diagramme“) dargestellt (Abb. 11). Die vulkanischen Gläser weisen einen mehr oder weniger
ausgeprägten Differenzierungsgrad auf. Dieser spiegelt sich im Si02-Gehalt und den davon
abhängigen Gehalten der Hauptelement-Oxide wider. Die in den „Harker-Diagrammen“
dargestellten Hauptelemente-Trends zeigen eine deutliche Differenzierung in den Elementen, die
den verschiedenen Aschen zugeordnet werden können. Die geringsten Al203-, Fe0-, Ca0-, Ti02-
und Mg0-Gehalte weisen die vulkanischen Gläser der Kalium-reichen Rhyolite der Aschen Spfa
1.2, AL 7.4, AL 9.24 und AL 10.0 auf. Dagegen zeigen die vulkanischen Gläser der
Aschenlagen TR und K4 („Kalium-arme-Rhyolite) durchschnittlich die höchsten Werte in den
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Hauptelementen. Die Aschenlagen K2, K3, K0 und AL 7.2 (MIS 7.2), die zu den „medium-
Potassium-Rhyoliten“ gehören, weisen in ihrer Hauptelementanalyse Werte auf, die zwischen
den Aschen der „Kalium-armen“ und „Kalium-reichen“ Rhyolite liegen.
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Abb. 11: Gegenüberstellung der Hauptelement-Trends der Glasscherben-Serien verschiedener Aschenlagen in
Variationsdiagrammen in den unterschiedlichen Sauerstoffisotopenstadien (Anhang s. Abb. 10).
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Die geochemischen, mikro- und makroskopischen Untersuchungen erlauben es, die
untersuchten Aschen in den verschiedenen Kernen miteinander zu korrelieren (Abb. 12). Die
Elementgehalte aller analysierten Proben sind in der Anlage A tabellarisch zusammengefaßt.
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Abb. 12: Korrelation zwischen den verschiedenen Kernen des W-E- und N-S-Transekts basierend auf der
geochemischen Charakterisierung unterschiedlicher Aschenlagen.
4.3     Alters/Tiefen-Modelle     und   lineare     Sedimentationsraten   
Die linearen Sedimentationsraten und ihre entsprechenden Alters/Tiefen-Modelle für einige
ausgewählte Sedimentkerne sind in der Abb. 13 dargestellt. An den Kernstationen aus dem
Ochotskischen Meer weisen die linearen Sedimentationsraten sowohl räumliche als auch
zeitliche Schwankungen auf. Es lassen sich hier  drei Sedimentationsräume mit
unterschiedlichen Sedimentationsraten charakterisieren. So treten an den Kernstationen am
Kontinentalhang Sachalins die höchsten Sedimentationsraten auf. Die ermittelten
Sedimentationsraten während der letzten ca. 15.000 Jahre (LV28-4) erreichen Werte bis 260
cm/ka. Dieses Maximum an Sedimentationsraten im Ochotskischen Meer kennzeichnet den
Einflußbereich des Amur-Flußes, die Hauptbahn der Meereisdrift und eine Region erhöhter
Produktivität (Kapitel 5). Relativ hohe Sedimentationsraten mit geringeren Werten (2.7-24.6
cm/ka) treten am südwestlichen Kontinentalhang vor Kamtschatka und den Kurilen, sowie am
südöstlichen Kontinentalhang Sachalins auf. Im zentralen Teil des Ochotskischen Meeres und in
der nördlichen Region, beides Bereiche geringer Produktivität und niedrigerer Terrigenzufuhr,
liegen die Sedimentationsraten durchschnittlich unter 5cm/ka. Die höchsten Sedimentationsraten
werden im Stadium 1, 2 und 5.5, in den Terminationen I, II und IV, sowie am Stadienübergang
2/3 in den Sedimentkernen erreicht.
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5. Ergebnisse und Diskussion
5.1      Rezente     Verteilung     sedimentologischer     und    geoch    emischer    Parameter    als      Abbild      des
modernen    Environments   
5.1.1 Zeitliche Einstufung der Oberflächensedimente
Die Ablagerungszeit, die von einer Oberflächenprobe repräsentiert wird, ist abhängig von der
Sedimentationsrate und der Mächtigkeit einer durchmischten Wühlschicht (JOHANNESSEN et
al., 1994). Unterschiedliche Studien haben gezeigt, daß die bioturbate Wühlschicht zwischen 2
und 8 cm variieren kann (BERGER und HEATH, 1968; PENG et al., 1979; JONES und
RUDDIMAN, 1982; JOHANNESSEN, 1987). Die Sedimentationsraten an der Sedimentoberfläche
schwanken im Ochotskischen Meer zwischen 2 cm/ka in der nördlich-zentralen Region und 195
cm/ka vor dem Kontinentalhang Sachalins. Eine angenommene bioturbate Schicht von 4 cm
würde somit ein Oberflächenalter zwischen 20 und 2000 Jahren aufweisen. Dies zeigt, daß die
Sedimentoberflächenproben, abhängig von der Kernlokation, zwischen einigen 10er Jahren und
2000 Jahren variieren können. Trotz der fehlenden AMS C14-Datierungen und der damit
möglichen Fehleinschätzung des Oberflächenalters kann somit davon ausgegangen werden, daß
die Oberflächensedimente spätholozänes Alter haben.
5.1.2 Hinweise zur Produktivität und den terrigenen Sedimenteintrag
•Ergebnisse
Die rezenten Oberflächensedimente des Ochotskischen Meeres bestehen überwiegend aus
weichen, gelbbraunen bis olivgrünen Diatomeenschlämmen. Die Korngröße dieser Sedimente
schwankt zwischen tonigem Silt mit Sand bis siltigem Ton mit einem durchschnittlichen
Grobfraktionsgehalt (> 63 µm) von 1-16 Gew.-%. Diese Sedimente bestehen vor allem aus
Diatomeen, die bis zu 90 Kornzahl-% des Sediments ausmachen können. Ausnahmen dabei
bilden die Oberflächensedimente der nördlichen Kerne, die einen Grobfraktionsgehalt von über
60 Gew.-% aufweisen und größtenteils aus lithogenen Partikeln bestehen.
Die organischen Kohlenstoffakkumulationsraten (TOC) der Oberflächensedimente zeigen hohe
Werte an den Kontinentalhängen Kamtschatkas und Sachalins, die zwischen 0.1 und 2.1 (g cm-
2
 ka-1) variieren (Abb. 14A). Die höchsten ARTOC (> 2 g cm-2 ka-1) werden vor dem
Kontinentalhang Sachalins (LV28-4) erzielt. Diesen TOC-reichen Sedimente stehen TOC-arme
Ablagerungen in den nördlichen zentralen Gebiet mit < 0.01 (g cm-2 ka-1) TOC gegenüber.
Abb. 14A-B (nächsten Seiten): Räumliche Verteilung der Akkumulationsraten von Oberflächensedimenten
verschiedener lithologischer und Produktiviäts-Parameter (Opal-NÜRNBERG et al., in Vorb.), im Vergleich mit
der heutigen Meereisbedeckung (nach Satellitendaten, NASA, Nimbus 7), den Chlorophyll a Konzentrationen
(Satellitendaten, SeaWiFS-Projekt, NASA) und der Sedimentationsrate (0-6ka).
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Weite Bereiche des Ochotskischen Meeres sind geprägt durch sehr geringe Akkumulationsraten
an Kalziumkarbonat (< 0.1 g cm-2 ka-1) und erreichen nur in dem zentralöstlichen Teil des
Ochotskischen Meeres (LV28-42) und an den Schelfgebieten Sachalins und Kamtschatkas
Werte über 0.1 (g cm-2 ka-1). Maxima in den ARCaCO3 werden am Kern LV28-42 mit 1 (g cm-2
ka-1) sowie vor dem Kontinentalhang Sachalins (LV28-4, GE99-12-1) mit Werten um 0.5 (g
cm-2 ka-1) erreicht. Die ARCaCO3-Werte am Kontinentalhang Kamtschatkas weisen Werte um 0.3
(g cm-2 ka-1) auf, wobei die Kalziumkarbonatgehalte in den Oberflächensedimenten fast
ausschließlich auf das Vorkommen planktischer Foraminiferen zurückzuführen sind.
Die hohen Sedimentationsraten am Kontinentalhang vor Sachalin gehen neben der verstärkten
Anlieferung von fluviatilem Material durch den Amur und biogenem Material durch eine erhöhte
Produktivität, auf einen erhöhten Eintrag von eistransportiertem Material (IRD) zurück (Abb.
14B). Die Akkumulationsraten von eistransportiertem Material (ARIRD, 125-500 µm) erreichen
dabei Werte von >3000 Körnern/cm2 ka. Entsprechend der heutigen Meereisverbreitung zeigt
das rezente Muster eine Abnahme in den IRD-Akkumulationsraten von NW nach SE. Unterhalb
der Hauptbahn der heutigen Eisdrift reicht ein Maximum vom nordöstlichen Kontinentalhang
vor Sachalin bis weit nach Süden. Maxima in den ARIRD erreichen hier Werte bis  zu ca. 4000
Körner/ cm2 ka. An der Südspitze Sachalins weisen die ARIRD  noch ca. 2000 Körner/ cm2 ka
auf. Weitere Maxima treten im zentralen Teil des Ochotskischen Meeres (LV28-41, LV28-42)
und an den zentral-nördlichen Kernstationen (LV27-5, LV27-6) auf. Die östliche Region des
Ochotskischen Meeres am Kontinentalhang Kamtschatkas ist charakterisiert durch markante
Minima, wobei die ARIRD nicht 40 Körner/ cm2 ka überschreiten. Dominiert wird der terrigene
Eintrag durch Gesteinsbruchstücke und Quarzanteile, wobei der Anteil an vulkanischen Glas
nicht unbedeutend ist.
•Diskussion
Im Ochotskischen Meer ist die Produktivität generell sehr hoch (Kapitel 2). Die Chlorophyll a-
Verteilung an der Wasseroberfläche anhand von satellitengestützten Messungen zeigt, daß die
biologische Produktion über den Schelfgebieten bei Sachalin und Kamtschatka infolge von
Nährstoffzufuhr von der Küste am größten ist (LEONOV, 1997; MORDASOVA, 1997; SOROKIN
und SOROKIN, 1999) (Abb. 14A). Der Fluß Amur trägt dabei große Mengen an gelöstem und
schwebendem Material in das Gebiet nördlich vor Sachalin ein und fungiert als
Nährstofflieferant für die Region in der Nähe von Sachalin (AGATOVA et al., 1996;
ARZHANOVA und NALETOVA, 1999; ROGACHEV, 2000; SOROKIN und SOROKIN, 1999). Wie
fast überall im westlichen subarktischen Pazifischen Ozean bestimmen auch im Ochotskischen
Meer Opalskelett-bildende Planktonorganismen, vor allem Diatomeen, die biologische
Produktion, während Karbonat-produzierende Planktonorganismen eine untergeordnete Rolle
spielen (LEONOV, 1997; OBAYASHI et al., 2001; SOROKIN und SOROKIN, 1999; BROERSE et
al., 2000).
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Hohe Akkumulationsraten im Biogenopal (AROpal) zwischen 20-50 (g cm-2 ka-1) (NÜRNBERG et
al., in Vorb.), der ARCaC03, sowie der ARTOC kennzeichnen die Hochproduktivitätsregion am
Kontinentalhang vor Sachalin im Einflußbereich des Amur-Flusses (Abb. 14A). Ein weiteres
Maximum erhöhter Produktivität tritt am südwestlichen Kontinentalhang vor Kamtschatka auf,
infolge des einströmenden nährstoffreichen Kamtschatkastromes (Abb. 2A). Im Vergleich zum
Schelfbereich vor Sachalin weisen die AROpal, ARCaC03 und ARTOC um Faktor 3-7 geringere
Werte auf, welches auf den fehlenden Nährstoffeintrag des Amurs zurückzuführen ist. Geringe
Gehalte an biogenem Opal (< 2 g cm-2 ka-1), Kalziumkarbonat und organischem Kohlenstoff
charakterisieren das nördliche Gebiet. Durch die gegen den Uhrzeigersinn gerichtete Zirkulation
im Ochotskischen Meer kann erklärt werden, daß das düngende Wasser des Amurs mit dem
Ost-Sachalin Strom nach Süden zirkuliert (Abb. 2A; SAPOZHNIKOV et al., 1999). Die weiter
nördlich gelegenen Gebiete sind aus diesem Grund weitaus weniger produktiv, was sich auch
in den deutlich geringeren Sedimentationsraten widerspiegelt. Daneben verursacht die längere
Meereisbedeckung im nördlichen Gebiet des Ochotskischen Meeres eine geringere Produktivität
und gleichfalls einen erhöhten Flux an terrigenen Material (Abb. 14B).
Grobes terrigenes Material in so großen Mengen von bis zu 5000 Körner/ cm2 ka kann nur
durch treibendes Meereis oder durch Eisberge über weite Bereiche in das Ochotskische Meer
transportiert werden. Eisbergtransport scheidet als Mechanismus für die heutige und holozäne
Verteilung von eistransportiertem Material (IRD) im Ochotskischen Meer aus, da heute nur die
Hochgebirgsregionen oberhalb von 1500 m über NN auf Kamtschatka und im ostsibirischen
Hinterland vergletschert sind (World Glacier Inventory, National Snow and Ice Data Center,
Univ. Colorado, USA). Demnach kann nur Meereis das dominierende Transportagens für das
grobe terrigene Material sein. Solche großen Mengen an IRD können nur abgelagert werden,
wenn enorme Mengen an küstennahen Meereis saisonal produziert und verteilt werden. Diese
Bedingungen werden durch küstennahe Polynyas, wie im Bereich der Kashevarov-Bank im
NW in denen ständig neues Eis produziert wird (Abb. 1; ALFUTIS und MARTIN, 1987), den
flachen nördlichen Schelfgebieten, durch die kalten NW-Winde und den Amurausstrom, der zur
einer Aussüßung des Oberflächenwassers führt (Abb. 3C), aufrechterhalten. Als Folge des
oberflächennah niedrigen Salzgehaltes befindet sich die „Küche“ der Meereisbildung, neben den
flachen nördlichen und nordwestlichen Schelfgebieten, vor dem Amurausstrom und führt so zu
den markanten Maxima vor den Kontinentalhang Sachalins.
Eine Region mit erhöhten ARIRD tritt gleichfalls im zentralen Teil des Ochotskischen Meeres auf
(Abb. 14B; LV28-41, LV28-42). Nach der Meereisbildung an den nördlichen und
nordwestlichen Schelfen wird das Meereis laufend in den zyklonalen Wirbel eingespeist und
gebündelt, infolge dessen es in der zentralen Region des Ochotskischen Meeres zu einer
intensiven Freisetzung des eistransportierten Materials kommt. Die IRD-Sedimentation hängt
somit - neben dem Detritusgehalt des Meereises - entscheidend davon ab, wie schnell das
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Meereis abschmilzt und wie häufig das Meereis über eine bestimmte Probenposition am
Meeresboden driftet. Am südwestlichen Kontinentalhang vor Kamtschatka treten sehr geringe
Gehalte an eistransportiertem Material auf (Abb. 14B), infolge des Einflußes des wärmeren
Kamtschatkastromes (TALLEY und NAGATA, 1995), der die südöstliche Ausdehnung des
Meereises begrenzt.
Kliffabfall auf Küsteneis (“cliff fall”) und Aufnahme von Strand/Schelfmaterial durch Küsteneis
(“coastal adfreezing”) sind vermutlich die dominierenden Eintragsmechanismen für grobes
lithogenes Material in das Meereis des Ochotskischen Meeres. Die überwiegend gut gerundeten
“Dropstones” von bis zu 5 cm Durchmesser deuten auf eine Herkunft aus dem Strandbereich.
Effektives und großräumiges Einfrieren von IRD in das Meereis erfolgt in den flachen,
gezeitenbeeinflußten, nördlichen Schelfgebieten des Ochotskischen Meeres (Tidenhub 13 m,
KOWALIK und POLYAKOV, 1998). Anschließendes beckenweites Verdriften des Meereises,
gesteuert durch die bevorzugte Oberflächenwasserzirkulation (MOROSHKIN, 1966; TALLEY und
NAGATA, 1995), die vorherrschenden Windsysteme und die ausgeprägten Gezeitenströme,
sowie sommerliches Abschmelzen, kann dieses beckenweite Muster von IRD im Ochotskischen
Meer erklären. Die Bedeutung des äolischen Sedimenteintrages in und auf das Meereis in dieser
Region ist aufgrund des hohen Eintrages an eistransportiertem Material schwer zu erfassen.
Untersuchungen an Sedimenten im Nordpazifik zeigen, daß hohe Akkumulationsraten von
äolischen Material vor der Küste Japans erreicht werden (DUCE et al., 1991). Die
Hauptflugbahn der äolischen Partikel, die von den zentralen und östlichen Lößgebieten Asiens
mit dem subtropischen Jetstream in weite Gebiete des Nordpazifiks transportiert werden, reicht
aber nicht in das Ochotskische Meer hinein (ARNOLD et al., 1998; ONO et al., 1998). Äolischer
Eintrag spielt daher eher eine untergeordnete Rolle.
5.1.3 Sauerstoff- und Kohlenstoffisotope der Oberflächensedimente
•Lebensraum der planktischen Foraminifere N. pachyderma (s)
Die paläozeanographische Rekonstruktion der Oberflächenwassermassen erfolgte anhand
stabiler leichter Isotope der planktischen Foraminiferenart Neogloboquadrina pachyderma (s).)
Sie ist neben der Foraminiferenart Globigerina bulloides mit einen Anteil von ca. 90% die
dominierende Art in den Sedimenten des Ochotskischen Meeres (SAIDOVA, 1957; LIPPS und
WARME, 1966). Die ganzjährigen Untersuchungen an Sedimentfallen (ALDERMAN, 1996)
weisen darauf hin, daß N. pachyderma (s) im Spätsommer in Tiefen zwischen 20 und 40 m
oberhalb der dichothermalen Schicht kalzifiziert. Im Gegensatz dazu weisen die KOMEX-
Untersuchungen der Planktonnetzfänge (BAUCH et al., in press) Kalzifizierungstiefen von N .
pachyderma (s) zwischen 50-und 200 m aus, also das typische Tiefenintervall der
dichothermalen Schicht. Diese Tiefen leiten sich aus dem Vergleich zwischen δ180-Wert
(Foraminifere) und den berechneten δ180-Kalzifizierungswerten ab (δ180-Wasserwert und
Temperatureffekt).
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Demzufolge ist es nicht eindeutig geklärt, in welchem Tiefenbereich N. pachyderma (s) das
Temperatur- und/bzw. Salinitätssignal einbaut. Übereinstimmend weisen beide Autoren darauf
hin, daß die δ180-Werte von N. pachyderma (s) nicht die Oberflächentemperatur widerspiegeln,
was so auch seine Bestätigung findet beim Vergleich der δ180N.p.-Werte einer rezenter
Oberflächenprobe mit „standing stock“-Daten von N. pachyderma (s) in der Wassersäule und
dem berechneten Kalzifizierungsgleichgewichtswert (BAUCH et al., in press) an der Kernstation
LV28-43 vor dem Kontinentalhang Kamtschatkas (Abb. 15B).
•Interpretation der δ180- und δ13C- Verteilungsmuster von N. pachyderma (s)
Abb. 15A zeigt die Verteilung von δ180- und δ13C-Werten in den Oberflächensedimenten.
Geringe δ180-Werte und hohe δ13C-Werte am Kontinentalhang Kamtschatkas (LV28-44, LV27-
10) markieren den Einfluß der einströmenden wärmeren Wassermassen aus dem Pazifik,
welche eine erhöhte Produktivität in diesem Bereich forcieren (Abb. 14A). Der
Wassermasseneinstrom in diese Region bildet sich im Sommer mit höheren Temperaturen in der
dichothermalen Schicht ab (TALLEY und NAGATA, 1995).
Abb. 15: A) Verteilungsmuster der δ180- und δ13C -Isotope der planktischen Foraminifere N. pachyderma (s) in den
Oberflächensedimenten des Ochotskischen Meeres. B) Temperatur- und Salintätsprofil der Station LV28-43 (BIEBOW
und HÜTTEN, 1999) im Vergleich  mit δ180Kalk –Werten, die die Foraminiferengehäuse theoretisch bei ihrer
Kalzifizierung im Gleichgewicht mit der umgebenen Wassermasse annehmen sollten, den "standing stock" von N.
pachyderma (s) in der Wassersäule (BAUCH et al., in press), und den δ180N.p.- Wert von der Sedimentoberfläche.
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Im Bereich des Kamtschatkastromes kalzifiziert N. pachyderma (s) in der oberen Schicht der
dichothermalen Schicht (Abb. 15B). Die Differenz von ca. 0.3‰ zu schwereren δ180-Werten an
den zentralen Kernstationen (LV28-41, LV28-42) könnte so durch einen Temperaturanstieg von
ca. 1°C in der dichothermalen Schicht an den Stationen LV27-10 und LV28-44 erklärt werden
(BIEBOW und HÜTTEN, 1999).
Ein Anstieg der δ180- und δ13C-Werte auf 3.0‰ und 0.75‰ im zentralen Teil des
Ochotskischen Meeres zeigen hier gut durchlüftete Wassermassen an, die mit hohen Gehalten
von gelöstem Sauerstoff und in der Regel mit niedrigen Nährstoffgehalten im
Oberflächenwasser verbunden sind (KROOPNICK, 1985). Aus den δ180- und δ13C-Werten der
N. pachyderma (s) im zentralen Teil des Ochotskischen Meeres spiegelt sich der Einfluß des
„Ochotskischen Wirbels“ und des Kamtschatka-Stromes wider. Dabei verliert durch
Mischungsprozesse der wärmere salzreichere Kamtschatka-Strom sein Signal, das mit einer
progressiven Abnahme der Temperatur und Salinität einhergeht (SANCETTA, 1981).
An den Stationen östlich von Sachalin (LV28-4, LV28-40), an denen die geringen δ180-Werte
(ca. 2.3‰; Abb. 15A) auftreten, wurde an der Meeresoberfläche, neben sehr geringen
sommerlichen Salinitäten (Abb. 3C), isotopisch leichtes Wasser mit typisch geringen δ180-
Signaturen angetroffen, die den Einfluß des Amurflußwassers entlang der Ostküste Sachalin
widerspiegeln (WINCKLER und BAYER, 1999). Sehr geringe δ13C- Werte (0.25-0.41‰) entlang
des Sachalin Schelfes reflektieren eine enorme Produktivität am Schelfrand.
Nährstoffanreicherungen im Oberflächenwasser können nicht aufgebraucht werden, was sich
so in den geringen δ13C-Werten aufzeigt (Kapitel 5.2.3).
Die geringsten δ180- und δ13C-Daten weist der Kern GE99-21 südlich der Kashevarov-Bank auf
(Abb. 1 und Abb. 15A). Studien an der Kashevarov-Bank zeigen das permanent
tideninduziertes wärmeres, salzarmes und nährstoffreiches Wasser in diesen Bereich
aufgetrieben wird (POLYAKOV und MARTIN, 2000; ALFUTIS und MARTIN, 1987). Die extrem
geringen δ13C (-0.25‰)- und δ180 (2.16‰)-Werte deuten so auf warme, und/bzw. salzarme
und nährstoffreiche aufgetriebene Wassermassen.
An der NE-Küste von Sachalin treten sehr hohe δ 180-Werte (4.2-4.9‰) auf. Diese hohen δ180-
Werte reflektieren wahrscheinlich ein glaziales Alter, infolge mächtiger Umlagerungsprozesse in
dieser Region des Amurausstromgebietes (LÜDEMANN, pers. Mittlg.).
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5.2     Räumliche    und    zeitliche     Änderungen   im    Sedimentationsgeschehen
5.2.1 Grobfraktionsanteile und Korngrößenverteilung der Grobfraktion
Zur besseren Charakterisierung des Sandgehaltes wurde die Grobfraktion von sporadisch
auftretenden Gesteinsbruchstücken > 1000 µm („pebble“-freie Gehalte) bereinigt, da sie zu
einer Überbewertung des terrigenen Eintrages führen. Statistisch haben diese einzelnen cm-
großen Gerölle keine Bedeutung. Um Variationen der granulometrischen Kennwerte besser
aufzulösen, wurden auch die Aschen, die hohe Grobfraktionsanteile markieren, durch Selektion
der entsprechenden Datensätze bei der graphischen Darstellung und für die Interpretation
entfernt. Der Gewichtsanteil der Grobfraktion (> 63 µm) am Gesamtsediment schwankt bei den
untersuchten Sedimentkernen zwischen ca. 0 Gew.-% und 60 Gew.-%, wobei Werte über 20
Gew.-% selten sind und nur in den Kernen der nördlichen Region (LV27-5, LV27-4) bzw. nur
kurzfristig als einzelne Spitzenwerte vorkommen (Abb. 16a-c). In den meisten Kernen liegt der
mittlere Grobanteil (MUC und SL) bei 8-15 Gew.-%. Im Gegensatz dazu weist der Kern
LV28-4, der sich im Amurausstromgebiet befindet, nur sehr geringe Grobanteile zwischen 2
und 6 Gew.-% auf, was sicherlich auf einen erhöhten fluviatilen Tonanteil zurückgeht, der den
Sandanteil deutlich „verdünnt“.
Erhöhte Einträge an der Grobfraktion erfolgen zu Beginn der Terminationen I und II, sowie in
den glazialen Abkühlungsphasen. An den Kernen aus dem zentralen Teil des Ochotskischen
Meeres werden diese typischen glazial-interglazialen Fluktuationen besonders deutlich (Abb.
16b). Markante Maxima treten dabei im Stadium 6 und 8 auf (LV28-41 und LV28-42). Die
erhöhten Einträge von gröberem Material in den Kaltzeiten werden am nordwestlichen Kern
LV27-4 nicht widergespiegelt, wobei gleichfalls die > 63 µm- Anteile der südlichen Kerne
einen relativ gleichförmigen Kurvenverlauf, mit kaum auftretenden Variationen aufzeigen (Abb.
16a, c). Da die Schwankungen der einzelnen Komponenten (terrigen, biogen) sowie das
Korngrößenspektrum innerhalb der Grobfraktion räumlich und zeitlich stark variieren, wird
eine abschließende Interpretation erst nach Vorstellung des Gesamtspektrums möglich.
Deswegen werden im folgenden zunächst die Ergebnisse vorgestellt.
Die Subfraktionen der Grobfraktion, bezogen auf die „pebble“-freie Grobfraktion, weisen
besonders in den Kernen der südlichen Region eine klare Dominanz der Fraktion 63-125 µm
mit durchschnittlich 50 Gew.-% Anteil auf (Abb. 16c).
Abb. 16a-c (nächste Seiten): A) und B): Gewichtsanteile der Grobfraktion (> 63 µm) und der Fraktion > 500 µm
am Gesamtsediment sowie die Gewichtsanteile der Subfraktionen an der Grobfrafktion. Unter C) sind die
Akkumulationsraten der Kornzählungen (> 2 mm) mittels Radiographien in den verschiedenen Transekten
dargestellt. a) Sachalin-Transekt; b) W-E-Transekt; c) N-S-Transekt.
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Die Fraktion 125-250 µm zeigt besonders in den Kernen aus der nördlichen, zentralen und der
östlichen Region vor Kamtschatka sehr hohe Gehalte zwischen 50-75 Gew.-%. Die gröberen
Fraktionen (250-1000 µm) weisen äußerst geringe Werte zwischen 5-25 Gew.-% auf. Der
Anteil der Fraktion 500-1000 µm sinkt in den nördlichen und zentralen Kernen aus dem
Ochotskischen Meer auf ein sehr niedriges Niveau von durchschnittlich 2 Gew.-% ab, dagegen
zeigen die südlichen Kerne und der Kern LV28-44 vor Kamtschatka um Faktor 2 höhere Werte.
Das signifikant hohe Auftreten der Fraktion 500-1000 µm im Kern LV28-2 (Abb. 16a)
während der Termination I ist mit Vorsicht zu betrachten, da das Gesamtsediment nur in 4
Fraktionen geteilt wurde, infolge dessen es hier zu keiner „pebble“-freien Normierung kam.
Ein für alle untersuchten Kerne gültiges Muster wechselnder hoher und niedrigerer Gehalte an
der Fraktion > 500 µm läßt sich nicht erkennen. Die Anteile der Fraktion > 500 µm am
Gesamtsediment liegt in den Kernen bei durchschnittlich < 10 Gew.-%. Eine Ausnahme bildet
der Kern LV28-34, der sich im Derugin-Becken nordöstlich vor Sachalin befindet (Abb. 16a).
Hier treten zahlreiche Einzelmaxima auf, die besonders im Stadium 3 und am Übergang 5/6
höhere Gehalte markieren (ca. 50 Gew.-%). Generell höhere Werte an der Fraktion >500 µm
belegen die zentralen Kerne (LV28-41, LV28-42) und Kerne östlich des Kontinentalhangs
Sachalins (LV28-40, LV27-12) in den Terminationen I, II, und den Isotopenstadien 3, 4, 5 und
7. Dagegen weisen die südlichen Kerne (LV27-9, LV27-10, LV27-15) in dieser Fraktion kaum
signifikante Schwankungen auf (Abb. 16c).
Anhand von Radiographien kann auch der quantitative Eintrag grobkörniger
Gesteinskomponenten (> 2 mm) erkannt und abgeschätzt werden. Besonders auffallend sind
die wesentlich höheren Kornzahlen/cm2*kyr in der Termination I (Abb. 16a-c). Insgesamt sind
die Fluktuationen mit Schwankungsbreiten bis zu 4 Körner/cm2 ka sehr gering. Ein erhöhtes
„Grundrauschen“ tritt dabei in den westlichen, östlichen und südlichen Kernen auf. Anstiege in
den Kornzahlen > 2 mm charakterisieren vor allem die Stadiengrenzen 2/3, 4/5, 5/6 sowie das
Stadial 5.4. Der südliche Kern LV27-9 reflektiert mit bis zu 20 Körner /cm2 ka an der
Stadiengrenze 2/3 markante Maxima. Noch höhere Kornzahlen dokumentiert lediglich der Kern
LV28-4 vor dem Amurausstrom während der letzten ca. 4000 Jahre, der etwa 10-fach höhere
Kornzahlen gegenüber den anderen Kernen aufweist (Abb. 16b).
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5.2.2 Biogene und terrigene Komponenten der Grobfraktion
Das Sedimentationsmuster im Ochotskischen Meer wird von lithogenen und vulkanogen
Komponenten bestimmt (Abb. 17). Kerne aus dem nördlichen Gebiet zeigen dabei eine sehr
monotone Abfolge von litho- und vulkanogenen Komponenten, die bis zu 90% der
Grobfraktion ausmachen können. Der geringe Biogenanteil beträgt hier durchschnittlich nur 5
Kornzahl-%. Im zentralen, östlichen, südlichen Teil und vor Sachalin können sowohl bei den
biogenen Komponenten als auch bei den lithogenen Komponenten drastische Veränderungen
der Partikelzufuhr beobachtet werden. Einen nennenswerten Anteil an der terrigenen
Grobfraktion leisten überwiegend sedimentäre und metamorphe Gesteinsbruchstücke. Die
Gehalte an Gesteinsbruchstücken variieren zwischen 20-60 Kz.-% (Anhang C1). Im Mittel
beträgt der Terrigenanteil innerhalb der Grobfraktion in den südlichen Kernen 40 Kz.-%, in den
zentralen, östlichen und westlichen Kernen liegt er zwischen 50-70 Kz.-%. Deutlich markante
Anstiege treten in glazialen Stadien auf, die teilweise um den Faktor 3 höhere Gehalte an
terrigenen Komponenten gegenüber den interglazialen Stadien aufweisen. Diese signifikanten
glazialen/interglazialen Schwankungen kennzeichnen insbesondere die Kerne aus der zentralen
Region (LV28-41, LV28-42) des Ochotskischen Meeres. (Anhang H1). In den Sedimenten der
südlichen und östlichen Region (LV27-9, LV28-2, LV27-12, LV28-44) dominieren neben den
lithogenen Komponenten vor allem die vulkanogenen Komponenten. Das Auftreten von
vulkanischem Glas ist nicht allein auf diskrete Aschenlagen beschränkt. Anteile von 10 Kz.-%
bis knapp 40 Kz.- % dispers verteilter Asche sind in den Sedimenten zu verzeichnen (Abb. 17).
Die biogenen Partikel zeigen in den Kernen ein nahezu zeitlich übereinstimmendes Auftreten.
Hohe Anteile an biogenen Komponenten treten generell in den Interglazialen auf (Anhang H1).
Der Biogenanteil wird vor allem durch     Diatomeen   bestimmt. Ihre Maximalanteile sind in den
interglazialen Stadien 11, 9, 7, 5, 3 und 1 zu finden. Drastische Anstiege bis zu 90 Kz.-%
treten im Holozän an den östlichen (LV28-44) und südlichen Kernstationen (LV27-9, LV27-10)
auf. Generell niedrige Diatomeengehalte und geringe Variationen reflektieren dagegen die
nördlichen Kerne (LV27-4, LV27-5, LV27-7) aus dem Ochotskischen Meer.    Planktische
Foraminiferen   zeigen Maxima (bis zu 80 Kz.-%) im Substadium 5.5 und Stadium 1 sowie in
den Terminationen III, II und I. Ansonsten ist ihr Auftreten eher von untergeordneter
Bedeutung. Die Gehalte an kalkschaligen    benthischen     Foraminiferen   in der Grobfraktion
variieren generell zwischen 0- und 30 Kornzahl-%. Das Vorkommen der benthischen
Foraminiferen zeigt dabei kein einheitliches Muster. In den Kernen aus der nördlichen,
westlichen und südlichen Region korrelieren die Anteile größtenteils positiv mit den Anteilen
der planktischen Foraminiferen. Im nordwestlichen und zentralen Teil des Ochotskischen
Meeres (LV27-4, LV28-41, LV28-42) zeigen die benthischen Foraminiferen häufig ihre
höchsten Gehalte in den glazialen Stadien 2, 4 und 6. Erhöhte Vorkommen an     Radiolarien   treten
in den interglazialen Stadien 3, 5 und 7 auf (Anhang H1). Gleichfalls können erhöhte Anteile im
Stadium 4 auftreten (LV27-9, LV28-44). Die höchsten Gehalte mit bis zu 15 Kz.-% werden in
den Kernen aus den zentralen (LV27-8, LV28-42),
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Abb. 17: Häufigkeitsverteilung der terrigenen, biogenen und vulkanogenen Komponentengruppen an den
Sedimentkernen der N-S-, W-E- und Sachalin-Profile. Eingetragen sind die Sauerstoffisotopenstadiengrenzen.
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östlichen (LV28-44) und südlichen Region (LV27-9, LV27-15) erreicht. Markante bis zu
Faktor 4 höhere Gehalte an Radiolarien in den Interglazialen gegenüber den glazialen Stadien
werden an den zentralen Kernstationen erzielt. Minima kennzeichnen die Kerne aus der
nördlichen (LV27-4, LV27-5) und westlichen Region (LV28-2, LV28-4), die 5 Kz.-% nicht
überschreiten.    Schwammnadeln   sind nur vereinzelt zu beobachten. Ausnahme ist der Kern
LV28-42, der im Stadium 6 bis zu 35 Kz.-% Schwammnadeln an der Grobfraktion enthält
(Anhang H1).
Die Anteile an lithogenen Komponenten (IRD, 125-500 µm; Kapitel 2) zeigen signifikante
zyklische Schwankungen in den Sedimentkernen aus dem Ochotskischen Meer (Abb. 18). Die
Gehalte an IRD variieren zwischen 100 und 20000 Körnern pro Gramm Sediment. Maxima an
IRD kennzeichnen überwiegend die Kaltzeiten. Interglaziale sind größtenteils durch Minima
gekennzeichnet. Ausnahme bildet das Stadium 3, das durch Maxima bis zu 3000 Körner/g
Sediment eistransportierten Materials an den südwestlichen Kernstationen (LV28-2, LV27-12)
charakterisiert wird. Der Kern LV28-2 im Südosten vor Sachalin zeichnet sich durch eine
enorme Variabilität mit kurzfristig maximalen Werten in der Zulieferung von eistransportiertem
Material aus (Kapitel 5.3.2). Markante Maxima an IRD kennzeichnen das Stadium 6 in den
zentralen und östlichen Kernen des Ochotskischen Meeres (LV28-41, LV28-42, LV28-44). Die
Anteile können bis auf 20000 Körner IRD pro g Sediment in diesem Zeitraum ansteigen. Einen
relativ monotonen Eintrag an IRD weisen die südlichen Kerne (LV27-12, LV27-10, LV27-9)
auf (Abb. 18). Die nordwestlichen Kerne LV27-4 und LV27-2 zeigen im letzten glazialen
Maximum signifikante IRD-Minima an.
Die Anteile an planktischen Foraminiferen pro g Sediment weisen nur im Holozän, in den
Terminationen I, II und IV kurzzeitig drastische Anstiege auf (Abb. 18). Maximalwerte werden
im Holozän an den östlichen Kernen (LV27-9, LV28-44) sowie in der Termination II im Kern
LV28-42 erreicht.
Abb. 18 (nächste Seite): Vergleich der stratigraphischen Verteilung und der Häufigkeit des eistransportierten
Materials (IRD) und der planktischen Foraminiferen an den Sedimentkernen der W-E-, N-S- und Sachalin-Profile.
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5.2.3 Stabile Sauerstoff- und Kohlenstoffisotope
Die benthischen und planktischen δ180- und δ13C-Kurven sind in Abb. 19A-C zusammengefaßt.
•Sauerstoffisotope (δ180)
Generell wird das Sauerstoffisotopensignal durch Änderungen im Eisvolumen, der
Wassertemperatur und der Salinität beeinflußt. Da der Eiseffekt, der für den letzten
Glazial/Interglazialwechsel ca. 1.1-1.3‰ beträgt, global gleichermaßen registriert wird
(DUPLESSY et al., 1988; FAIRBANKS, 1989), geben die Abweichungen von diesem Signal
Hinweise auf Schwankungen  in der Wassertemperatur und/oder Salinität in der Wassersäule.
Die Sauerstoffisotopenkurven von Uvigerina spp. schwanken zwischen 2.8‰ und 5.1‰. Die
Amplitude zwischen Glazialen und Interglazialen beträgt maximal 1.7‰ (Abb. 19A-C). In
einigen Sauerstoffisotopenkurven der Sedimentkerne ist die durch den raschen Klimawechsel
vom letzten Glazial zum heutigen Interglazial definierte Termination I sehr gut dokumentiert
(BROECKER und VAN DONK, 1970). In den benthischen Kurven LV27-10, LV27-12, LV28-2
und OK2182 bilden sich innerhalb der Termination I zwei deutliche Abschmelzphasen ab, die in
Analogie zu DUPLESSY et al. (1988) der Termination IA und Termination IB entsprächen (Abb.
19A-C). In diesen Kernen ist auch ein weiterer späterer Anstieg zu geringen δ180-Werten
ausgebildet. Dieser wird als Termination IC beschrieben (MIX und RUDDIMAN, 1985). Der
Sauerstoffisotopenhub an der Termination I variiert in den Sedimentkernen zwischen 1.5‰ und
1.7‰. Die in den Kernen LV27-10, LV27-12, LV28-2 und OK2182 deutliche Unterteilung der
Termination I verläuft in Stufen mit jeweils 0.7‰ Abnahme, wobei die Termination IC einen
geringeren Anstieg von ca. 0.5‰ aufweist. Diesen Isotopenhub und den stufenweisen Anstieg
spiegeln auch andere, vor allem benthische, δ18O-Kurven aus dem Ochotskischen Meer und
dem NW-Pazifik wider (KEIGWIN et al., 1992; KEIGWIN, 1998; GORBARENKO, 1991a,b; 1996;
GORBARENKO et al., 1998).
Der Glazial-Interglazial Isotopenhub über die Termination I ist in den planktischen δ180-
Isotopenkurven von N. pachyderma (s) weniger stark ausgebildet (Abb. 19A-C). Der
Sauerstoffisotopenhub (Termination I) beträgt im zentralen Teil des Ochotskischen Meeres
(LV28-41, LV28-42, LV27-8, OK2182) ca. 1.1‰. Im östlichen und westlichen Teil des
Ochotskischen Meeres (LV27-10, LV27-15, LV28-44; LV28-2, LV28-40) ist der Isotopenhub
deutlich stärker ausgebildet (1.3 bis 1.6‰). Das gleiche Muster gilt für die Termination II,
Abb. 19A-C (nächste Seiten): δ180- und δ13C -Isotopenverhältnisse von N. pachyderma (s) und Uvigerina spp. an
verschiedenen Kernen der W-E-, N-S-Profile und Sedimentkernen südöstlich von Sachalin.
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wobei im östlichen Bereich des Ochotskischen Meeres (LV28-44) ein außergewöhnlich hoher
Hub von 1.9‰ erreicht wird (Abb. 19A). Der globale δ180-Isotopenhub der letzten und
vorletzten Eiszeitterminationen (1.1-1.3‰) wird damit vor allem in den östlichen und
westlichen Randbereichen des Ochotskischen Meeres um 0.3-0.6‰ überschritten.
Glaziale SST-Rekonstruktionen der CLIMAP-Gruppe (1981) im Ochotskischen Meer weisen im
Vergleich zum Holozän auf etwa 2°C niedrigere Temperaturen hin. Die vorliegenden Daten aus
dem zentralen Teil des Ochotskischen Meeres deuten auf keine signifikanten
Temperaturänderungen. Dabei ist jedoch zu bedenken, daß N. pachyderma (s) keine SST´s
abbildet, sondern Wassertemperaturen der entsprechenden Kalzifizierungstiefe (20-200 m,
ALDERMAN, 1996; BAUCH et al., in press; Kapitel 5.1.3) widerspiegelt, die möglicherweise
kaum von Glazial/Interglazial-Temperaturänderungen betroffen waren. Eine
Temperaturverringerung von ca. 2°C im letztem glazialem Maximum würde einen δ180-
Isotopeneffekt von 0.5‰ verursachen, der durch einen Salintätsanstieg um 1 Einheit
kompensiert werden würde. Salinitätsverringerung durch Süßwasserzuflüsse bzw. eine
Erhöhung des Niederschlagsverhältnisses gegenüber der Verdunstung können gleichfalls dieses
gedämpfte δ180-Signal hervorrufen.
Die über den globalen Isotopenhub hinausgehenden δ180-Werte in der östlichen und westlichen
Region des Ochotskischen Meeres zeigen insbesondere im Stadium 5.5 und im Holozän
geringere Werte als im Zentrum des Ochotskischen Meeres. Im Ostteil reflektiert diese
Abweichung den Einfluß des Kamtschatkastromes, der wärmere Wassermassen aus dem
Pazifik entlang des westlichen Kamtschatka-Kontinentalhanges mit sich führt.
Im Westteil stehen die geringen holozänen Werte wohl im Zusammenhang mit dem
Amurausstrom, der geringe Salinitäten und ein hohes Wärmepotential aufweist (OGI et al.,
2000). Nähere Einsichten in die holozänen Isotopenschwankungen liefert der hochauflösende
Sedimentkern LV28-4. Die δ180-Planktonkurve des Kernes LV28-4 weist insbesondere
während der letzten ca. 5 ka extreme Isotopenhübe von bis zu 4‰ auf, die auf Variationen in
der Süßwasserzufuhr durch den Amur hindeuten (Abb. 19A; Kapitel 5.3.1). Die Kerne LV28-2
und LV27-12 am Südostende Sachalins unterscheiden sich mit geringeren δ180-Werten im
Stadium 3 und 4 deutlich von den anderen Kernen (Abb. 19C). Die Amplituden im δ180-Signal
reflektieren hier maximale Schwankungen zwischen 0.6 und 0.9‰ und weisen auf
hochfrequente Schwankungen im Klimasystem hin, die möglicherweise mit den bekannten
Dansgaard-Oeschger-Zyklen auf Grönland einhergehen (Kapitel 5.3.2).
Innerhalb der Glaziale/Interglaziale zeigen die Planktonkurven im Vergleich zu den
Benthoskurven größere Amplitudenschwankungen, vor allem zu geringeren Werten hin. In
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diesem Zusammenhang ist ein weiteres Phänomen zu diskutieren, das bei einem Vergleich
zwischen δ180-Plankton- und Benthoskurven hervortritt. Im Isotopenstadium 4 zeigen Benthos-
und Planktonkurven am Kern LV28-2 und LV27-12 (Abb. 19C) einen gegenläufigen Trend.
Während die Benthoswerte wie erwartet ein δ18O-Maximum erreichen, zeigen die
Planktonwerte, wie auch am Kern LV27-9, hier genau umgekehrt ein Minimum. Da eine
Erwärmung im Stadium 4 eher unwahrscheinlich ist, stehen die Planktonanomalien wohl eher
im Zusammenhang mit Änderungen in der Salinität - entweder durch eine Zunahme der
Niederschläge im Bereich des NW-Pazifiks oder durch eine erhöhte Süßwasserzufuhr (Fluß-
und Schmelzwasser; Kapitel 5.3.2).
Eine Rekonstruktion der Oberflächenwassersignale aus den Isotopendaten von N. pachyderma
(s) ist sehr schwierig, da die Tiefenwanderung dieser Foraminifere abhängig vom
hydrographischen Regime möglicherweise eine Vermischung des Isotopensignals bewirkt.
Bezüglich der Diskussion Meereis- contra Eisbergtransport tragen die planktischen δ18O-Kurven
noch zu keiner endgültigen Klärung bei. Zwar sind an den Kernen deutliche δ18O-
Schmelzwasseranomalien zu beobachten, jedoch lassen sich keine sicheren Rückschlüsse auf
die Vereisung in der Untersuchungsregion führen. Normalerweise findet bei der
Meereisbildung oder beim Abschmelzen des Meereises keine Isotopenfraktionierung statt
(CRAIG und GORDON, 1965). Durch die Zumischung von Süßwasser aus den Amur, der von
Schmelzwässern aus Hochgebirgszonen des ostsibirischen Hinterlandes gespeist wird, kann
eine starke Abreicherung der δ18O-Gehalte im Meereis auftreten. Das zeitgleiche Auftreten von
eistransportiertem Material (IRD) ist somit nicht zwangsläufig auf Eisbergtransport
zurückzuführen, sondern könnte auch auf Meereistransport zurückgehen. Das δ18O-Signal von
N. pachyderma (s) könnte so einerseits das Abschmelzen einer kontinentalen Vergletscherung
oder den vermehrten Süßwassereintrag durch Schmelzwässer des Amur belegen.
•Kohlenstoffisotope (δ13C)
Die δ13C-Variationen im Ozean werden hauptsächlich durch die globalen, klimabedingten
Schwankungen in der terrestrischen Biomasse, in der Produktion von mariner Biomasse und
ihrem Transfer in die Tiefsee bestimmt (SHACKLETON, 1977; BROECKER und PENG, 1982;
SARNTHEIN et al., 1988). Im wesentlichen spiegeln δ13C-Gehalte die Nährstoffverteilung im
Ozean und damit die Tiefenwasserventilation wider. So zeigt eine Wassermasse mit
zunehmender Entfernung von der Bildungsregion durch Zufuhr von leichtem 12C, durch
Oxidation von organischem Material, fortschreitende leichtere δ13C-Gehalte („Alterungsprozeß).
Nur die epibenthischen δ13C-Werte von Cibicidoides wuellerstorfi werden als verläßlicher
Proxy für Schwankungen in der Tiefenwasserventilation angesehen (DUPLESSY et al., 1984;
ZAHN et al., 1986). Leider wurde diese Art nicht in den Sedimentkernen angetroffen.
Stattdessen liegen nur δ13C-Kurven von der endobenthischen Art U. auberiana vor. Gerade in
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Hochproduktionsregionen erlaubt diese Foraminiferenart jedoch aus folgendem Grund keine
Aussage zu Änderungen in der Tiefenwasserventilation. Sie besiedelt den obersten Zentimeter
im Sediment und lebt nicht wie C. wuellerstorfi auf der Sedimentoberfläche. Die
Kohlenstoffisotopenverhältnisse von U. auberiana werden daher stark vom
Porenwasserchemismus und durch die lokale Zufuhr und Oxidation von 12C-reichem
organischem Material beeinflußt (ZAHN et al., 1986). Erwartungsgemäß sollten Zeiten erhöhter
Produktivität mit benthischen δ13C-Minima einhergehen. Tatsächlich treten deutliche δ13C-
Minima an der Basis vom Isotopenstadium 1, sowie im Stadium 5.5 auf (Abb. 19A-C).
Ansteigende Gehalte an Kalziumkarbonat und organischem Kohlenstoff weisen größtenteils
eine strenge Korrelation mit leichten δ13C-Werten in den Sedimentprofilen auf (Anhang H3).
Die δ13C-Werte der benthischen Foraminifere U. auberiana spiegeln somit zu einem großen Teil
Schwankungen in der Paläoproduktivität wider. Aussagen zu Schwankungen in der
Tiefenwasserventilation können, wenn überhaupt, nur für Zeiten mit geringer Produktivität
getroffen werden.
Die Kohlenstoffprofile von N. pachyderma (s) zeigen deutlich niedrigere Werte in den Glazialen
(Abb. 19A-C). Dabei wird ein klarer Trend der δ13C- Kurve zu geringeren Werten in den älteren
Glazialen sichtbar. Die geringsten δ13C-Werte markieren mit ca. -0.9‰ das Isotopenstadium 8.
Die höchsten δ13C-Werte werden in den interglazialen Stadien 11.23, 9.3, 7, 5 und im Holozän
erreicht. Dabei weisen die δ13C-Werte nur im Stadium 9.3 und 11.23 das holozäne Niveau auf.
Auffallend ist ein markanter E-W-Gradient in den δ13C-Werten. So treten die geringsten δ13C-
Isotopendaten in den westlichen bzw. südwestlichen Kernen (LV28-40, LV28-2, LV27-12) vor
dem Kontinentalabhang Sachalin auf und weisen damit auf höhere Nährstoffkonzentrationen in
der oberflächennahen Deckschicht hin. Nährstoffärmere Wassermassen zeigen die östlichen
Kerne vor dem Kontinentalabhang Kamtschatkas (LV28-42, LV28-44) mit höheren δ13C-
Werten an. Von diesem Muster deutlich abweichende δ13C-Werte (-3‰ bis -18‰) stehen im
Ochotskischen Meer im Zusammenhang mit unterschiedlich ablaufenden Prozessen. So können
die niedrigen δ13C-Werte (bis -18‰, LV28-4) nicht mehr mit einer Nährstoffzunahme erklärt
werden.
Gerade im Ochotskischen Meer sind die Prozesse, die zu Veränderungen in der
oberflächennahen δ13C-Werten beitragen können, sehr vielfältig (Flußdüngung, Produktivität,
Methanventing, Meereisbedeckung etc.). Im folgenden werden diese Zusammenhänge näher
beleuchtet. Zum großen Teil lassen sich diese Prozesse jedoch nicht eindeutig zuordnen:
1. Einfluß der Produktivität auf die oberflächennahen δ13C-Werte
Das Phytoplankton nimmt während der Photosynthese in der lichtdurchfluteten Deckschicht
verstärkt leichte Kohlenstoffisotope auf. Bei einer hohen Produktivität während der
Sommermonate kommt es zu einer relativen Anreicherung des schwereren 13C-Isotopes im
5. Ergebnisse und Diskussion - Räumliche und zeitliche Änderungen
50
Oberflächenwasser und damit zu einem relativ höherem 13C/12C- Verhältnis. (JANSEN, 1989;
SHACKLETON und PISIAS, 1985). So ist die Zunahme des δ13CN.p.-Verhältnisses in den
Interglazialen im Ochotskischen Meer unter anderem auf eine erhöhte
Oberflächenwasserproduktivität infolge der Nährstoffzehrung in der oberflächennahen
Deckschicht zurückzuführen. Diese erhöhte Produktivität ist gleichzeitig mit einem Rückzug der
Meereisdecke verbunden. Hohe Akkumulationsraten von organischen Kohlenstoff,
Kalziumkarbonat und geringe ARIRD deuten so auf eine erhöhte Produktivität und geringe
Meereisbedeckung in den Interglazialen (Kapitel 5.2.6).
Verstärkte Flußdüngung durch den Amur besonders in den Sommermonaten (OGI et al., 1995;
Abb. 3) kann trotz erhöhter Produktivität zu geringeren δ13CN.p.-Werten führen, wenn im
Habitat der Foraminifere die Nährstoffzufuhr den Nährstoffverbrauch übersteigt.
Tiefenhabitatsänderungen der planktischen Foraminifere N. pachyderma (s) im Ochotskischen
Meer können so - abhängig von oberflächenhydrographischen Bedingungen - zu
unterschiedlichen δ13C- und δ18O-Signaleinbau führen. Das Habitat von N. pachyderma (s) (20-
und 200 m; ALDERMAN, 1996; BAUCH et al., in press) spiegelt die Bedingungen in der
lichtdurchfluteten Zone (0-100 m Wassertiefe), in der eine Nährstoffzehrung erfolgt (hohe δ13C-
Werte), sowie dem Bereich wider, wo Remineralisationsprozesse also Nährstofffreisetzung von
statten geht (geringere δ13C-Werte). Besonders an Hochproduktivitätszonen wie vor dem
Kontinentalhang Sachalin, ist der Kontrast zwischen Nährstoffzehrung in der lichtdurchfluteten
Zone und Nährstofffreisetzung aus der Remineralisation unterhalb 100 m Wassertiefe
besonders groß.
2. Thermodynamischer Effekt
Das Kohlenstoffisotopenverhältnis von N. pachyderma (s) gibt die Kohlenstoff-
Isotopenschwankungen in der oberflächenahen Deckschicht wider, die im wesentlichen von
Gasaustauschprozessen zwischen dem Oberflächenwasser und der Atmosphäre bestimmt
werden (CHARLES und FAIRBANKS, 1990). Ein rascher Austausch des CO2 zwischen
Atmosphäre und Oberflächenwasser führt zu höheren δ13C-Werten in der durchmischten
Wassersäule und damit zu entsprechend höheren δ13CN.p.-Werten. Ein Rückgang der δ13C-
Planktonwerte belegt eine Anreicherung von Nährstoffen im Habitat der Foraminiferen und
könnte auch auf eine Stabilisierung der Oberflächenwassermassen durch die sommerliche
Ausbildung der dichothermalen Schicht oder auf weniger intensive Oberflächenwinde
zurückgehen.
Die sehr geringen δ13C-Werte in den Kaltzeiten (Abb. 19A-C) deuten neben dem beobachteten
glazialen Abfall in den δ13C-Daten auf hohe Nährstoffkonzentrationen des Oberflächenwassers
und könnten zum Teil auf einen verminderten Wasser-Atmosphäre-Gasaustausches hindeuten,
infolge einer ausgedehnten sommerlichen Meereisdecke (LYNCH-STIGLITZ et al., 1995). So
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kann sich der leichte Kohlenstoff in Perioden starker Meereisbedeckung bzw. durch eine
auflagernde Schmelzwasserschicht anreichern und einen Abfall des 13C im Oberflächenwassers
verursachen (VOGELSANG, 1990). Gleichzeitig führt eine verstärkte Bildung des SOIW (Sea of
Okhotsk Intermediate Water) im letzten glazialen Maximum (KEIGWIN, 1998) zu einer Abnahme
der Aufenthaltszeit des Wasserkörpers an der Oberfläche. Dieser daraus resultierende reduzierte
Gasaustausch zwischen der Atmosphäre und des Oberflächenwassers kann auch zu einem
Abfall im 13C des Oberflächenwassers führen. Der thermodynamische Effekt könnte
insbesondere während der Glaziale zu Zeiten einer stärker ausgeprägten Meereisdecke von
Bedeutung sein, vor allem im Zusammenhang mit Methanentgasungen am Meeresboden.
3. Methanventing
Die δ13C-Werte von Gashydraten sind im Vergleich zu DIC-Werten (   dissolved   inorganic
c   arbon) des Wassers deutlich geringer (-40 bis -70‰; KVENVOLDEN, 1995). Nur über die
Oxidation von Methan könnte die δ13C-Signatur des Methans in das CO2 der Wassersäule
transferiert werden und bei der Kalzifizierung in den Foraminiferen abgespeichert werden. Das
Ochotskische Meer ist heute durch Methanfreisetzungen, insbesondere am Kontinentalhang vor
Sachalin geprägt (CRANSTON et al., 1994; OBZHIROV, 1992; GINSBURG et al., 1993;
ZONENSHAIN et al., 1987). Methan-Messungen ergaben eine bis zu 10000-fache Übersättigung
im Wassers (LAMMERS et al., 1995). Die Sedimente vor dem Kontinentalhang Sachalins und
Kamtschatkas enthalten mächtige Gashydratvorkommen (KVENVOLDEN et al., 1993;
GINSBURG et al., 1993; CRANSTON et al., 1994; OBZHIROV, 1992), die bei einer
Destabilisierung (Druck-, Temperaturänderungen) Methan an die Wassersäule abgeben.
Im Kern LV28-4 vor dem Kontinentalhang Sachalins weisen δ13C-Einbrüche von bis -18‰ auf
Methanventingerscheinungen in dieser Region hin (Abb. 19A). Mikroskopische
Untersuchungen an N. pachyderma (s) zeigen keinerlei Anzeichen für sekundäre diagenetische
Verkrustungen und weisen auf einen guten Erhaltungszustand dieser Foraminiferen hin.
Desweiteren zeigen Doppelmessungen an N. pachyderma (s), deren Schalen zuvor
aufgebrochen und im Ultraschallbad gereinigt wurden, die gleichen Ergebnisse. Die
benthischen δ13C-Werte von Kern LV28-4 weisen im Gegensatz zu den planktischen Werten
keine Anomalie auf. Auch der Verlauf der planktischen δ18O-Kurve deutet auf keine
diagenetische Anomalie hin. Eine Verfälschung der ursprünglichen δ13C-Werte durch Diagenese
ist aufgrund fehlender Rasterelektronenmikroskopaufnahmen nicht auszuschließen. Bei δ13C-
Werten von -10‰ bis -18‰ sollte aber selbst unter dem Mikroskop aus folgenden
Überlegungen eine sekundäre Karbonatumkrustung sichtbar sein: Karbonatkonkretionen an
Ventlokationen weisen im Ochotskischen Meer typische δ13C-Werte um -45‰ auf
(TIEDEMANN, pers. Mittlg.). Um den δ13C-Wert einer Foraminifere von „normal 0‰“ auf -
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18‰ zu bringen, wäre eine sekundäre Kruste erforderlich, die nahezu dem Gewicht der
Foraminifere entsprechen müßte.
Diese geringen δ13C-Werte von DIC in der oberflächennahen Deckschicht würde nach
Modellberechnungen (WALLMANN, pers. Mittlg.) jedoch aufgrund der hohen
Sauerstoffzehrung (Oxidation CH4 zu CO2) auf ein anoxisches Milieu hinweisen. Dafür gibt es
jedoch keinerlei Anhaltspunkte. Der Prozeß der Signalbildung konnte bislang noch nicht
ausfindig gemacht werden. Einen Ausweg aus diesem Dilemma weisen vielleicht neueste
Untersuchungen zum Habitat von N. pachyderma (s). Nach BERBERICH (Diss. AWI,
mündl.Mittlg.) kann N. pachyderma (s) auch im Meereis kalzifizieren. Bei CH4-Entgasungen
kann Methan oder CO2 methanogenen Ursprungs in das Meereis eingefroren werden.
Methanbeeinflußtes Meereis weist heute δ13C-Werte von -10‰ auf (SUESS, pers. Mittlg.),
wobei stark erhöhte Methankonzentrationen im Oberflächenwasser des Ochotskischen Meeres
unterhalb der winterlichen Meereisdecke auftreten (LAMMERS et al., 1995).
Die gefundenen CH4-Anomalien (-10‰ bis -18‰) treten während des Stadiums 2 zu Zeiten
mächtiger Meeresspiegelabsenkungen auf (Abb. 20). Hydrostatische Druckentlastung durch
Meeresspiegelabsenkungen können die Gashydrate destabilisieren und große Mengen an
Methan freisetzen (PAULL und USSLER III, 1991). Temperaturanstiege im Bodenwasser, die
gleichfalls einem Zerfall der Gashydrate bewirken können (KENNETT et al., 2000) sind für die
Glazialzeiten eher auszuschließen, da in den Glazialen umgekehrt eine Absenkung der
Bodenwassertemperaturen wahrscheinlicher wäre (SHACKLETON, 1967). Geringe δ180-
Amplitudenschwankungen während der Glaziale untermauern diese Vermutung. Die δ13C-Werte
von -10‰ bis -18‰ treten im Stadium 2 an der Position auf, in der während dieser Zeit eine
größtenteils ganzjährige Eisdecke postuliert wird (Kapitel 5.4.2). Methan kann so zu Zeiten
mächtiger Methanpulsationen in die sommerliche Eisdecke eingefroren werden, wobei dieses
methanogene δ13C-Signal von den im Meereis kalzifizierenden Foraminiferen abgespeichert
werden könnte.
Gleichfalls sind die südwestlichen Kerne vor Sachalin (LV28-2, LV27-12) und die zentralen
Kerne (LV27-7, LV27-8) charakterisiert durch markante Minima (bis -3‰) in den
Kohlenstoffisotopen der planktischen Foraminifere N. pachyderma (s) in den kaltzeitlichen
Stadien 4, 6 und den Stadial 5.4, die auch auf enorme Menthanventingerscheinungen zu diesen
Zeiten hinweisen (Abb. 20). Ähnliche Phänomene mit solchen niedrigen δ13C-Werten in
planktischen Foraminiferen sind auch in anderen Meeresgebieten beschrieben worden. So
weisen Untersuchungen an quartären Sedimenten vor dem Amazonasdelta (MASLIN et al.,
1997) und Sedimenten im Santa-Barbara-Becken im NE-Pazifik (KENNETT et al., 2000) auf
enorme Methanausstöße vom Meeresboden, die zu solchen ähnlichen niedrigen δ13C-Werten
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Abb. 20: A) Vergleich der δ18ON.p.- und IRD- Werte verschiedener Sedimentkerne im Ochotskischen Meer mit
den "δ13CN.p.-Anomalien" der westlichen und zentralen Kerne; B) Zusammenhang zwischen den globalen
Meeresspiegelschwankungen (VOGELSANG, 1990) und den "δ13CN.p.-Anomalien".
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 ca.-3‰) in planktischen Foraminiferen führen.
Hohe Methangehalte treten heute in der Wassersäule an den Schelfgebieten Sachalins und
Kamtschatkas vor allem in dem  Bereich der dichothermalen Schicht auf, infolge Advektion
(upwelling und downwelling) methanangereicherter Wassermassen und/bzw. durch ein
Ausstoß mächtiger Methanfahnen aus dem Sediment (Öl/Gaslagerstätten bzw. Zerfall von
Gashydraten) in die oberen Wassermassenschichten (DAFNER et al., 1998; BIEBOW und
HÜTTEN, 1999). Besonders in hochstratifizierten Gebieten mit einer stark ausgebildeten Halo-
und/oder Thermokline kann sich das Methan in den „subsurface“ Schichten anreichern, da die
Methanblasen mit den Wassermassen unterschiedlicher Dichte in horizontaler und vertikaler
Dichte verteilt werden (SUESS et al., 2001). δ180-Minima und IRD-Maxima in anderen Kernen
weisen eine enge Verbindung mit diesen „δ13C-Anomalien“ auf (Abb. 20A). Die δ13C-Signatur
des Methans könnte so durch mächtige Methanpulsationen infolge
Meeresspiegelschwankungen, durch eine größtenteils ganzjährige Meereisbedeckung und/bzw.
durch die sommerliche Ausbildung einer dichothermalen Schicht (z.B. Fluß- bzw.
Schmelzwässer), sowie strömungsbedingten Fluktuationen in die Kalkschalen von N .
pachyderma (s) eingebaut werden.
5.2.4 Kalziumkarbonat, organischer Kohlenstoff, Stickstoff und das C/N-Verhältnis
Der Kalziumkarbonatgehalt  (CaCO3) in den untersuchten Sedimenten wird weitgehend durch
planktische und benthische Foraminiferen bestimmt (Anhang H3). Die CaCO3-Gehalte weisen
größtenteils sehr geringe Anteile (< 3 Gew.-%) in den verschiedenen Kernen des
Ochotskischen Meeres auf. Maxima in den CaCO3-Gehalten kennzeichnen das Holozän, die
Termination I und die Isotopenstadien 5.5 und 9.3 (Abb. 21A-C). Die höchsten CaCO3-Gehalte
mit mehr als 20 Gew.-% werden im Stadium 5.5 vor etwa 125 ka an verschiedenen Kernen
registriert. Der CaCO3-Gehalt (Gew.-%) ist in den Sedimentkernen aus dem zentralen Teil des
Ochotskischen Meeres um Faktor 5-10 und Faktor 2-3 deutlich höher als in den Kernen aus der
nördlichen (LV27-5) und südlichen Region (LV27-10, LV28-2). Zwei markante
Karbonatmaxima mit Werten zwischen 1.7 und 23 Gew.-% charakterisieren die Termination IA
und IB in den Kernen des Ochotskischen Meeres (Abb. 21A-C). Diese Maxima sind typisch für
das Ochotskische Meer und den angrenzenden NW-Pazifik (KEIGWIN et al., 1992; SIGMAN et
al., 1993; GORBARENKO, 1996; GORBARENKO et al., 1998). In einigen dieser
hochauflösenden Kerne (LV27-9, LV27-10) tritt außerdem ein geglätteter Karbonatpeak in den
Zeitraum zwischen 8-6 ka auf, der zu der Termination IC gezählt wird (GORBARENKO et al., in
Vorb.).
Die Variationen des CaCO3-Gehaltes im Sediment werden durch die drei Faktoren Produktion,
Lösung und Verdünnung (kann durch die Berechnung von Massenakkumulationsraten
eliminiert werden) gesteuert. Hohe δ13C- und geringe δ18O-Werte von N. pachyderma (s) sind
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verbunden mit Karbonat- und organischen Kohlenstoff-Maxima (Anhang H3). Diese δ13C-
Werte sind für die hohe Produktion während der Warmzeiten typisch, da durch den Einbau
leichter Isotope in die organische Substanz das Meerwasser an schweren Isotopen angereichert
wird. Die dazu geringen δ180-Daten deuten auf eine Erwärmung und/bzw. erhöhte
Niederschläge zu diesen Zeiten hin. Dieses Muster zwischen organischem Kohlenstoff und
Kalziumkarbonat, sowie planktischen δ13C-und δ180-Isotopendaten ist an allen Kernen des
Ochotskischen Meeres erkennbar. Die ansteigenden Kalziumkarbonatwerte sind somit
größtenteils verbunden mit ansteigender Oberflächenwasserproduktivität. Während dieser
warmen Perioden war die Ausdehnung des Meereises von kürzerer Dauer (Kapitel 5.4) und die
Produktivität des Oberflächenwassers stieg drastisch an. Diese stimulierte verstärkte
Oberflächenwasserproduktivität war im Holozän, in der Termination I, und den Stadien 5.5 und
9.3 groß genug, um der starken Lösung durch eintretendes pazifisches, korrosives
Tiefenwasser entgegenzuwirken (Kapitel 2).
Die organischen Kohlenstoffgehalte (TOC) der Sedimentkerne schwanken zwischen 0.13 und
2.2 Gew.-%. Ein deutlicher Anstieg des organischen TOC-Gehaltes kann mit Beginn der
Termination I an den Sedimentkernen des Ochotskischen Meeres festgestellt werden. Dieser
Anstieg im TOC-Gehalt korreliert mit dem Anstieg der biogenen Produktion benthischer und
planktischer Foraminiferen (Anhang H3). Die südlichen Kerne (LV27-9, LV27-10, LV28-2)
weisen neben den westlichen Kern LV28-4, sowie den östlichen Kern LV28-44 vor dem
Kontinentalhang Kamtschatkas die durchschnittlich höchsten TOC-Gehalte auf. Die geringsten
Gehalte (ca. 0.5 Gew.-%) und Schwankungsbreiten an organischem Kohlenstoff besitzen die
Kerne aus dem nördlichen Teil des Ochotskischen Meeres (LV27-5, LV27-7; Anhang E).
Zwischen den Isotopenstadien 4 und 2 sind Fluktuationen im TOC-Gehalt weniger stark
ausgebildet, während Intervalle mit höheren Gehalten und größerer Schwankungsbreite in den
Stadien 11 bis 5 auftreten. Auffällig kurzfristige Variationen am TOC-Gehalt reflektieren die
Stadien 6.4 bis 7.4 im Sedimentkern LV28-41 (Anhang H3).
Im Durchschnitt schwanken die Stickstoffgehalte zwischen 0.05 und 0.15 Gew.-%. Die
höchsten Stickstoffgehalte werden in den Terminationen IA und IB, sowie im Holozän mit bis zu
0.4 Gew.-% erreicht (Anhang E). Das atomare Verhältnis von organischem Kohlenstoff zu
Stickstoff ist ein Kriterium, um marines von terrigenem organischen Material zu unterscheiden.
Durch das C/N-Verhältnis ist eine relative Änderung der Verteilung an terrigenen und marinen
organischen Komponenten im Sediment möglich. Für den marinen Bereich werden typische
Abb. 21A-C (nächste Seiten): Zeitliche Variationen der Kalziumkarbonat- und organischen Kohlenstoffgehalte,
sowie der C/N-Verhältnisse an Sedimentkernen der W-E- und N-S-Profile, sowie Sedimentkernen aus dem
Derugin-Becken und der Südostspitze Sachalins.
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C/N-Verhältnisse für Zooplankton mit 5-6 und Phytoplankton mit 6-7 angegeben (REDFIELD et
al., 1963; BORDOWSKIY, 1965). Wesentlich höher sind die Werte für terrigenes organisches
Material (20-200; HEDGES et al., 1986). Aus Untersuchungen an Sedimentkernen des zentralen
N-Pazifiks weist MÜLLER (1977) darauf hin, daß das Vorhandensein von Tonmineralien
verstärkt Stickstoffkomponenten absorbieren kann und somit das C/N-Verhältnis herabsetzt.
TERNOIS (2001) zeigt an Untersuchungen an Sedimenten im Ochotskischen Meer, daß die C/N-
Verhältnisse infolge des von MÜLLER (1977) nachgewiesenen Zusammenhangs unterbewertet
sind, und trotz der relativ geringen C/N-Verhältnisse diese viel stärker mit terrigenem
organischem Material verbunden sind. Marine Sedimente mit einem C/N-Verhältnis >8-9
besitzen demnach einen bestimmten Anteil terrigenen organischen Materials.
In den Sedimentkernen des Ochotskischen Meeres treten markante zyklische Schwankungen der
C/N-Verhältnisse auf. Das erhöhte C/N-Verhältnis spiegelt vor allem die allochthonen Einträge
von terrigenem organischem Material durch den Amur bzw. durch das Abregnen von
Eisberg/bzw. meereistransportiertem Material wider. Die Kerne aus dem zentralen Bereich
(LV28-41, LV28-42) des Ochotskischen Meeres zeigen die stärksten Fluktuationen im C/N-
Verhältnis (Abb. 21A). Besonders markante Anstiege in den C/N-Verhältnissen treten im
Stadium 6 auf. Diese hohen C/N-Verhältnisse sind besonders im Stadium 6 durch ein paralleles
Auftreten von Maxima an eistransportiertem Material charakterisiert (Anhang H3). Als
Eintragsmechanismen kommt vor allem Meereis bzw. Eisbergtransport in Frage, wobei infolge
einer aufgelockerten Meereisdecke in zentraler und südlicher Region ständig neues
eistransportiertes Material angeliefert werden konnte. Das wird durch höhere C/N-Verhältnisse
aus der südlichen Region (LV28-2, LV27-9, LV27-10) gegenüber Sedimentstationen aus den
nördlichen Bereich (LV27-5, LV27-7) des Ochotskischen Meeres untermauert.
5.2.5 Magnetische Suszeptibilität und Farbscanner
•Magnetische Suszeptibilität (MS)
Die magnetische Suszeptibilität in den Sedimenten des Ochotskischen Meeres zeigt einen engen
Zusammenhang zu dem Anteil der Grobfraktion (> 63 µm) und dem Eintrag von
eistransportiertem Material (IRD) (Abb. 22). So weist das MS-Signal in den Glazialen bei
einem erhöhten Anteil der Grobfraktion und stärkerem Eintrag von eistransportiertem Material
höhere MS-Werte auf. Dabei wird die Stärke der magnetischen Suszeptibilität bestimmt vom
Anteil an magnetisierbaren Mineralen und der Korngröße der eingetragenen Sedimente
(HENRICH, 1988; KIRBY et al., 1998; GINGELE et al., 1999).
Sedimente in Silt- und Sandgröße weisen im Ochotskischen Meer eine sehr gute Korrelation zur
magnetischen Suszeptibilität auf (GORBARENKO et al., in Vorb.). Die Korngröße des terrigenen
Materials in den spätquartären Sedimenten des Ochotskischen Meeres wird dabei bestimmt von
der Nähe bzw. Distanz zum Quellgebiet, der Intensität des Meereistransportes und der
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Akkumulation von eistransportiertem Material (IRD). In den Glazialen weisen die IRD-
Akkumulationsraten einen bis zu Faktor 6 höhere Werte im Vergleich zu den Interglazialen auf
(Kapitel 5.2.6). Das wird reflektiert durch ein erhöhtes MS-Signal in den Sedimentkernen des
Ochotskischen Meeres. Dagegen weisen die Interglaziale größtenteils geringe MS-Werte auf.
Die magnetische Suszeptibilität spiegelt in diesen hochproduktiven Zeiten (Stadium 1, 5.5, 9.3
und 11) vor allem die Ablagerung von biosilikatischen Sedimenten („Diatomeenschlämme“)
wider, die infolge größerer Porenvolumina der Diatomeen in den Sedimente niedrigere
magnetische Suszeptibilitäten hervorrufen. Ablagerungen von vulkanischen Aschen in den
Interglazialen bilden aufgrund hoher Anteile magnetisierbarer Minerale deutliche Maxima im
MS-Signal aus. Variationen in  der magnetischen Suszeptibilität im Ochotskischen Meer
zeichnen so hauptsächlich Änderungen in der Zusammensetzung der Sedimente nach.
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Abb. 22 : Zeitliche Variationen im Eintrag von eistransportiertem Material (IRD), der magnetischen
Suszeptibilität und der Grobfraktion (> 63 µm) während der letzten ca. 350 ka im Zentrum des Ochotskischen
Meeres (Kern LV28-41).
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Neben zeitlichen Fluktuationen im MS-Signal sind auch räumliche Variationen in der Stärke der
magnetischen Suszeptibilität für das Sedimentmuster im Ochotskischen Meer typisch. So weist
ein ausgeprägter W-E-Gradient, mit geringen MS-Werten vor dem Kontinentalhang Sachalins
und hohen MS-Signalen in den Sedimenten vor Kamtschatka und den Kurilen auf
unterschiedliche Sedimentationsmuster. Besonders niedrige Werte der magnetischen
Suszeptibilität treten im Amurausstrombereich auf (NÜRNBERG et al., 1997) infolge des
feinkörnigen fluviatilen Sedimenteintrages. Vulkanische Aschenlagen zeichnen sich so aufgrund
hoher Anteile an magnetisierbaren Mineralien, deutlich von den Sedimenten mit niedriger
magnetischer Suszeptibilität im Westteil des Ochotskischen Meeres ab (BIEBOW und HÜTTEN,
1999). Die höheren Suszeptibilitätswerte der Sedimente im nördlichen, südlichen und zentralen
Teil des Ochotskischen Meeres deuten hier auf einen höheren Anteil an gröberem
eistransportiertem Material (IRD) und an einen damit verbundenen erhöhten Eintrag von ferri-
und ferromagnetischen Akzessorien.
Infolge dessen, daß das terrigene Material nicht konstant von einem Quellgebiet eingetragen
wird, ist die Verdünnung bzw. Verstärkung des MS-Signals durch einen terrigenen Eintrag mit
niedrigen bzw. hohen magnetischen Suszeptibilitätswerten von großer Bedeutung. Das
terrigene Material im Amurausstromgebiet besteht überwiegend aus granitischen Komponenten
wie Quarz und Feldspat (KURNOSOV und MURDMAA, 1978). Dieser terrigene Eintrag spiegelt
sich in den niedrigen MS-Signalen vor dem nordöstlichen Kontinentalhang Sachalins wider. Im
Gegensatz dazu weisen die Sedimente vor Kamtschatka und den Kurilen einen erhöhten Eintrag
an vulkanischen Gläsern und mafischen Gesteinspartikeln auf (Kapitel 5.2.2), die aufgrund
erhöhter Anteile magnetischer Akzessorien in den Sedimenten zu hohen Suszeptibilitätswerten
führen können.
•Farbspektrum
Die Sedimentationsbedingungen des Ochotskischen Meeres werden wesentlich von den
vorherrschenden klimatischen Verhältnissen und Transportprozessen bestimmt. In den
Warmzeiten kommen überwiegend biogene Partikel, insbesondere Diatomeen zur Ablagerung.
Dagegen dominieren in den Kaltzeiten terrigene Sedimente das Sedimentationsmuster, die
größtenteils von Meereistransport gesteuert werden. Dieser glazial/interglaziale Wechsel der
Sedimentationsbedingungen spiegelt sich auch in der Farbe der Sedimente wider. Um zu
entschlüsseln von welchen Parametern die Farbdaten abhängen und gesteuert werden, wurden
diese mit CaCO3- und Corg- Werten, und Daten aus der Komponentenanalyse verglichen. Die
a*-Farbkurve (rot-grün) reflektiert sehr gut den Verlauf und Anstieg der opalhaltigen Sedimente
(„Diatomeenschlämme“) im Ochotskischen Meer (Abb. 23). Somit können diese a*-Farbwerte
als Anzeiger für erhöhte Produktivität im Ochotskischen Meer dienen und erlauben eine erste
Abschätzung über die Stärke und Dauer dieser Produktivitätsereignisse. Die b*-Signale (gelb-
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blau) zeigen ein sehr ähnlichen Verlauf, wobei diese Farbkurven in abgeschwächter Form
auftreten, was auf andere „Proxiss“ deutet, die dieses Signal dämpfen.
Abb. 23: Vergleichende Darstellung der L*-, a*- und b*-Messungen und der Parameter Corg, den Anteilen an
vulkanischem Glas, Quarz und Diatomeen für den Kern LV28-44. Eingezeichnet sind die O-Isotopenstadien.
Die Änderungen in der Sedimenthelligkeit (L*) sind auf verschiedene Parameter
zurückzuführen. Dieses ergibt sich aus der Tatsache, daß sich die Sedimente im Ochotskischen
Meer insgesamt aus terrigenem Eintrag, vulkanischem Material, opalhaltigen Sedimenten und
marinem Karbonat zusammensetzen. Die Sedimente des Ochotskischen Meeres weisen
größtenteils einen sehr geringen Karbonatgehalt auf (Kapitel 5.2.4). Erhöhte Werte sind nur für
das Holozän, die Termination I, und die Warmstadien 5.5 und 9.3 charakteristisch, die sich in
einen signifikanten L*-Signal widerspiegeln. Damit stellen die Gehalte von CaCO3 einen
wichtigen, aber nicht unbedingt maßgeblichen helligkeitsbestimmenden Parameter im
Ochotskischen Meer dar. Weitere mitbestimmende Faktoren für die Helligkeit sind neben dem
Anteil an organischen Kohlenstoff, der Eintrag von Quarz, vulkanischen Aschen und der Gehalt
an opalhaltigen Sedimenten. So treten glazial/interglaziale Helligkeitsmaxima auf, die mit einen
erhöhten Gehalt an den Quarzgehalten und hellen, sauren vulkanischen Aschepartikeln
einhergehen (Abb. 23). Dunkle basische Aschepartikel bzw. mafische terrigene Bestandteile,
können dagegen ein dämpfendes L*-Signal produzieren. Den größten Einfluß auf das L*-Signal
in den Sedimenten des Ochotskischen Meeres scheinen neben dem Eintrag terrigener Partikel,
opalhaltige Sedimente zu spielen. Diese diatomeenhaltigen Sedimente verursachen in den
Interglazialen ein gedämpftes Helligkeitssignal. In den Glazialen dominieren dagegen der
Eintrag terrigener Bestandteile, die nicht von Produktivitätsparameter „unterdrückt“ werden und
somit größtenteils erhöhte L*-Signale aufweisen.
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5.2.6 Akkumulationsraten der Gesamtsedimentparameter und der Partikel
Die Akkumulationsraten (g cm-2 ka-1) des Gesamtsediments (ARBULK) zeigen ähnlich wie die
Sedimentationsraten Maxima in den Terminationen, in den Glazialen, im Holozän und Stadium
5.5, sowie am Stadienübergang 2/3 (Abb. 24A-F). Die ARBULK-Werte von Kern LV28-4 vor
dem Amurausstromgebiet erreichen Maximalwerte um 100 (g cm-2 ka-1), die im Ochotskischen
Meer einmalig sind und die Bedeutung des Amur für diese Region widerspiegeln. Die südlichen
Kerne (LV28-2, LV27-9, LV27-12, LV27-10, LV27-15) und die nordwestlichen Kerne
(LV27-2, LV28-34) weisen um Faktor 2 bis 5 höhere Werte auf als die Sedimente aus der
zentralen und nördlichen Region. Die ARBULK-Werte variieren hier zwischen 5 und 30 (g cm-2
ka-1). Dabei weisen die südlichen und östlichen Kerne (LV27-10, LV27-15, LV28-44) in der
Termination I besonders hohe ARBULK-Werte >15 (g cm-2 ka-1) auf. Die AR >63 µm zeigt
ähnlich den ARBULK-Werten innerhalb der Kerne Schwankungen, wobei deutlich erhöhte Anteile
in den Glazialen, im Stadium 3 und an den Terminationen auftreten (Anhang H2). Die Werte
variieren zwischen 0 und 4 (g cm-2 ka-1). Die höchsten AR>63µm -Werte treten dabei am
nordwestlichen Kern LV28-34 auf.
Der Trend in der Akkumulationsrate des Gesamtsediments läßt sich auch in den
Akkumulationsraten des Kalziumkarbonates (ARCaCO3) und des organischen Kohlenstoffes
(ARTOC) verfolgen (Abb. 24A-F). Erhöhte ARTOC-Werte treten im Holozän, in den
Terminationen I, II und IV, sowie im Stadium 5.5 auf. Die höchsten ARTOC-Werte werden vor
dem Kontinentalhang Sachalins (LV28-4) erreicht. Diese erhöhten ARTOC lassen sich
hauptsächlich auf eine erhöhte Produktivität und/bzw. erhöhte Zulieferung von terrigenem
organischem Material zurückführen. In den Glazialen, besonders im Stadium 6, treten an der
zentralen Sedimentstation LV28-41 ansteigende C/N-Verhältnisse auf, die parallel mit einem
erhöhten Gehalt von eistransportiertem Material und ARTOC einhergehen (Kapitel 5.2.4). Die
Akkumulationsraten des Kalziumkarbonates (ARCaCO3) der Sedimentkerne zeigen ein gute
Übereinstimmung untereinander. So treten Maxima in den Terminationen I, II und IV, sowie im
Holozän auf. Die höchsten ARCaC03 werden im Holozän erreicht, mit Werten bis 1.5 (g cm-2 ka-
1) (LV28-42). Infolge der geringeren Produktivität und Karbonatlösung in den anderen
Glazialen und Interglazialen, liegt der ARCaCO3-Gehalt größtenteils in den Sedimentkernen unter
0.1 (g cm-2 ka-1).
Abb. 24A-F (nächste Seiten): Stabile δ180- und δ13C -Isotope von N. pachyderma (s), Akkumulationsraten (AR)
des Gesamtsediments, der Grobfraktion, des Karbonat- und TOC-Gehaltes, des eistransportierten Materials (IRD),
sowie der Terrigen- und Biogenanteile an ausgewählten Sedimentkernen.
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LV28-2-3 South-Sakhalin (1265 m)
LV27-7-3 Northern central region (1140 m)
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LV28-44-3 Kam
chatka slope (684 m)
2 1356
1
2
3
4
5-1
-0,5
0
0,5
1
050
100
150
200
0
0,01
0,02
0,03
0,04
0,05
0
0,05
0,1
0,15
0,2
0
0,5
1
1,5
2
0
0,2
0,4
0,6
0,8
1
0
1 10 4
2 10
4
3 10
4
0
2 10
4
4 10
4
6 10 4
8 10
4
1 10 5
0
5000
1 10 4
1,5 10
4
2 10 4
δ 13C (‰
 vs PDB)
δ 180 (‰
 vs PDB)
N
.pachyderm
a (sin.)
Accum
. rate
(g cm
-2
 ky
-1)
0
5
10
15
20
>63µm
bulk sed.
IR
D
 grain/g sedim
ent (125-500µm)
IR
D
 (grains cm
-2 ky
-1)
N
 (g cm
-2
 ky
-1)
TO
C (g cm
-2
 ky
-1)
0
0,5
1
1,5
2
AR
 Biogenic Com
ponents
(g cm
-2
 ky
-1)
AR
 Terrigenous com
ponents
(g cm
-2
 ky
-1)
Pl. Foram
./g sedim
ent (125-500µm)
CaCO
3 (g cm
-2
 ky
-1) 
0
5
10
15
20
AR
 >63µm
(g cm
-2
 ky
-1)
2
3
4
5-2
-1
0
1
020406080
100
0
1000
2000
3000
4000
5000
0
0,2
0,4
0,6
0,8
1
0
500
1000
1500
2000
0
0,1
0,2
0,3
0
0,04
0,08
0
0,4
0,8
1,2
1,6
LV27-10-5 Kurilen region (1906 m)
δ 13C (‰
 vs PDB)
δ 180 (‰
 vs PDB)
Accum
. rate
(g cm
-2
 ky
-1)
0
5
10
15
20
>63µm
bulk sed.
Pl. Foram
./g sedim
ent (125-500µm)
CaCO
3
 (g cm
-2
 ky
-1) 
IR
D
 grain/g sedim
ent (125-500µm)
0
5000
1 10
4
1,5 10
4
IR
D
 (grains cm
-2 ky
-1)
N
 (g cm
-2
 ky
-1)
TO
C (g cm
-2
 ky
-1)
0
0,4
0,8
1,2
1,6
AR
 Biogenic Com
ponents
(g cm
-2
 ky
-1)
AR
 Terrigenous com
ponents
(g cm
-2
 ky
-1)
N
.pachyderm
a (sin.)
AR
 >63µm
(g cm
-2
 ky
-1)
0
5
10
15
20
2 13
4
Age (ka)
Age (ka)
24E)
24F)
5. Ergebnisse und Diskussion - Räumliche und zeitliche Änderungen
67
Die Akkumulationsraten der einzelnen Partikel zeigen deutliche Unterschiede zwischen
Komponenten biogener und terrigener Herkunft (Anhang H2). Die Terminationen zeichnen sich
besonders durch erhöhte Akkumulationsraten der Grobfraktion und der terrigenen
Komponenten aus (Abb. 24A-F). So lassen sich erhöhte Terrigen- und Grobfraktions-
Akkumulationsraten an den Stadiengrenzen 10/9, 6/5 und 2/1 erkennen. Daneben weisen die
Glaziale auf eine deutlich erhöhte Zufuhr von terrigenem Material. So erreichen im Stadium 2 in
den nordwestlichen Kernen (LV27-2, LV28-34) neben den Kern LV28-4 die ARTerrigener Partikel
die maximalen Werte im Ochotskischen Meer. Ein Großteil der südlichen Kerne (LV 27-10,
LV27-15) weist ein eher monotones Muster in der Zulieferung terrigener Partikel auf, in denen
lediglich an der Termination I erhöhte Akkumulationsraten auftreten. Dagegen zeigen die
südwestlichen Kerne (LV28-2, LV27-12, LV27-9) abrupte Schwankungen im Eintrag
terrigener Partikel. Besonders markante glaziale/interglaziale Fluktuationen mit erhöhten
ARTerrigener Partikel in den Glazialen markieren den zentralen Bereich des Ochotskischen Meeres. Ein
ausgeprägtes Maximum an ARTerrigener Partikel läßt sich im Stadium 6 in den Kernstationen LV28-41
und LV28-42 nachweisen. Hier treten um Faktor 4 höhere Gehalte an terrigenen Komponenten
gegenüber den anderen Kaltzeiten auf, wobei die Werte bis auf 0.9 (g cm-2 ka-1) ansteigen
können.
Die Akkumulationsraten der biogenen Partikel dokumentieren einen ausgeprägten Wechsel in
der Sedimentation im Ochotskischen Meer (Anhang H2). Maxima in den Akkumulationsraten
der kalkig benthischen- und planktischen Partikel belegen einen Anstieg an den Terminationen
I, II, und IV, im Holozän, sowie im Stadium 5.5. Die ARPlanktische F. zeigen dabei an der
Termination I mit Werten bis zu 1.0 (g cm-2 ka-1) am südlichen Kern (LV27-10) und an der
Termination II im Zentrum des Ochotskischen Meeres (LV27-8) hohe Werte an, die auf
verbesserte Bedingungen im Oberflächenwasser zu dieser Zeit hindeuten. Hohe ARBenthische Foram..
werden vor dem Kontinentalhang Sachalins und Kamtschatkas mit Maximalwerten bis zu 0.4 (g
cm-2 ka-1) erreicht, die auf die enorme Produktivität dieser Regionen hinweisen. Erhöhte
ARBenthische Foram.. treten gleichfalls in den Glazialen an den zentralen (LV28-41, LV28-42),
westlichen und nordwestlichen (LV28-4, LV28-2, LV28-34, LV27-4), sowie südlichen (LV27-
10) Sedimentstationen auf. Die AR der kieseligen planktischen Partikel (Radiolarien und
Diatomeen) zeigen ähnliche glaziale/interglaziale Fluktuationen. So treten deutlich höhere
ARDiatomeen und ARRadiolarien in den Interglazialen auf. Markante Maxima der Diatomeen-Gehalte
kennzeichnen die Terminationen I, II , IV und das Holozän. Die höchsten ARDiatomeen werden am
Kontinentalhang Kamtschatkas (LV28-44) und am Kern LV28-42 im Holozän erreicht, die
Werte bis zu 1.2 (g cm-2 ka-1) aufweisen können. Die ARRadiolarien erreichen ihr Maximum im
Holozän, in den Stadien 5 und 7, sowie an den Terminationen I und II, wobei die Werte nicht
0.05 (g cm-2 ka-1) überschreiten. Die kieseligen benthischen (Poriferen-Spicula) Partikel zeigen
in den Kernen gleichfalls zeitliche Variationen. Signifikant ist das Maximum am Kern LV28-42
im Stadium 6.3 mit ARSpicule -Werten um ca. 0.1 (g cm-2 ka-1). Die durchschnittlich höchsten
ARSpicule werden am nördlichen Kern LV27-5 in den Glazialen 2 und 4 erzielt.
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Ähnlich wie die IRD-Gehalte (Kapitel 5.2.2) nehmen in den Glazialen die IRD-
Akkumulationsraten zu (Abb. 25). Das Stadium 3 ist gleichfalls gekennzeichnet durch hohe
Anteile ARIRD. Neben den zentralen und nördlichen Kernstationen (LV28-41, LV28-42; LV27-
5) enthalten die Sedimentkerne am Kontinentalhang Sachalins und Kamtschatkas (LV27-2,
LV28-34, LV28-40, LV28-2; LV28-44) hohe ARIRD im Ochotskischen Meer. Die höchsten
ARIRD werden an den zentralen Kernstationen (LV28-41, LV28-42) im Stadium 6 und am
Kontinentalhang Kamtschatkas (LV28-44) während der Termination II erreicht. Das Stadium 6
unterscheidet sich deutlich von allen anderen Isotopenstadien. Hier treten im Vergleich zum
letzten LGM um Faktor 4 bis 6 höhere IRD-Akkumulationsraten auf. Markante IRD-Maxima
treten in den Sedimentkernen auch in der Termination I auf.
Es gibt verschiedene Erklärungsmöglichkeiten für die erhöhten ARIRD in den kaltzeitlichen
Sedimenten des Ochotskischen Meeres. In den Glazialen begünstigen das kalte Klima und die
verstärkte atmosphärische Zirkulation (COHMAP, 1988) eine Verstärkung und Ausweitung der
Meereisdecke. Eine Erhöhung der Transportrate für das Eis würde zu einer höheren glazialen
Akkumulation von eistransportiertem Material führen. Desweiteren verkürzt sich infolge
Meeresspiegelabsenkung der Transportweg der im Meereis eingeschlossenen terrigenen
Komponenten zum Beckeninneren des Ochotskischen Meeres und führt somit zu einem
verstärkten Partikelfluß eistransportierten Materials in die Sedimente. Die markanten IRD-
Maxima im Stadium 6 deuten auch auf einen in das Ochotskische Meer gerichteten
Eisbergtransport (Kapitel 5.4.2.2). Im Gegensatz zu den anderen Kernen aus dem
Ochotskischen Meer weisen die nordwestlichen Kerne (LV27-2, LV27-4) deutlich geringere
ARIRD während des letzten glazialen Maximums auf (Abb. 25). Diese Umkehr in den ARIRD
deutet auf eine während des letzten Hochglazials zeitweise permanente, starre Meereisdecke im
Ochotskischen Meer in dieser Region nördlich 54° hin, welche es nicht erlaubte, daß sich
eistransportiertes Material in großen Mengen freisetzten konnte.
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Abb. 25: Zeitliche Schwankungen der IRD-Akkumulationsraten an verschiedenen Kernen der W-E-, N-S- und
Sachalin-Profile (vulkanische Aschen sind aus dem Datensatz gestrichen worden).
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5.3    Einblicke   in    die    kurzfristige    und  langfristige     Klimavariabilität   im    Ochotskischen     Meer  
5.3.1 Veränderlichkeit der Ozeanologie und der Paläo-Umwelt während der letzten ca. 15.000
Jahre am Kern LV28-4 im Bereich des östlichen Kontinentalhanges Sachalins
•Stratigraphie und Lage
Der Kern    LV28-4   , der sich am Kontinentalhang Sachalins befindet (Abb. 1), zeigt insgesamt
eine Auflösung des Klimageschehens, wie sie bisher von keinem anderen Tiefseekern aus dem
Ochotskischen Meer bekannt ist. Dieser stammt aus dem Ausstrombereich des
Amurflußwassers, welcher durch eine deutliche Erniedrigung der Oberflächenwassersalinität
gekennzeichnet ist (Kapitel 2; Abb. 3C). Für den Sedimentkern LV28-4 wurde eine
Sauerstoffisotopenkurve aus planktischen und benthischen Foraminiferen erstellt. Mithilfe von
9 AMS-14C-Datierungen an planktischen Foraminiferen konnte der Bereich bis ca. 800 cm
Kernteufe absolut datiert werden. Der nachfolgende Kernabschnitt wurde anhand der
Korrelation eines in der magnetischen Suszeptibilität deutlich identifizierten Abbruches bei 850
cm mit ähnlichen definierten Kennzeichen (Beginn der Jüngeren Dryas) in der GISP2-
Eiskernkurve (GROOTES und STUIVER, 1997) eingestuft (Abb. 26). Das 9.30 m mächtige
Sedimentprofil, beinhaltet die letzten ca. 15.000 Jahre mit entsprechend hohen
Sedimentationsraten von 30 - 260 cm/1000 Jahre.
•Variabilität der Signalträger während der letzten ca. 15.000 Jahre
Das Sedimentationsmuster des Kernes LV28-4 wird weitgehend durch den detritischen
Flußeintrag kontrolliert. Charakteristisch für diese tonig-siltigen Sedimente ist der sehr geringe
Anteil an der Grobfraktion (> 63 µm) während der letzten ca. 11.000 Jahre (Kapitel 5.2.1). Die
Grobanteile schwanken zwischen 2 und 6 Gew.-%. Ein charakteristischer Anstieg der > 63
µm- Fraktion erfolgt ab ca. 11.000 Jahren mit Werten um die 15 Gew.- %. Lithogene
Komponenten, die bis zu 80 Kz.-% ausmachen können, bestimmen das Sedimentationsmuster
(Kapitel 5.2.2). Vor allem Gesteinsbruchstücke und hohe Quarzanteile reflektieren neben
vulkanischen Gläsern das Sedimentationsgeschehen (Anhang H1). Die IRD-Gehalte weisen
über die letzten ca. 11.000 Jahre relativ geringe Anteile auf. Ab. ca. 11.000 Jahren
charakterisieren die bis zu Faktor 5 höheren Gehalte an eistransportiertem Material markante
Änderungen im Sedimentationsmuster des Kernes LV28-4.
Biogene Partikel treten ab ca. 9000 Jahren vermehrt auf. Vor allem Diatomeen, planktische und
benthische Foraminiferen bestimmen den Biogenanteil, wobei ein deutliches Maximum an
planktischen Foraminiferen zwischen ca. 5000 und 6000 Jahren auftritt. Der
Kalziumkarbonatgehalt variiert größtenteils zwischen ca. 0 und 1 Gew.-%, mit Maxima bis zu 2
Gew.-% (Kapitel 5.2.4), wobei höhere Anteile an planktischen und benthischen Foraminiferen
den CaCO3-Gehalt am Kern LV28-4 bestimmen (Anhang H3). Der Gehalt an organischen
Kohlenstoff kann in den letzten ca. 11.000 Jahre 2 Gew.- % erreichen, wobei der geringe
CaCO3-Gehalt während des Holozäns am Kern 28-4 wahrscheinlich so aus den erhöhten
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organischen Kohlenstoff-Flux resultiert, der zu einer Verflachung der Lysokline vor allem in
Schelfnähe führen kann (Kapitel 2).
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Abb. 26: A) Alters- und Tiefenmodell vom Kern LV28-4 am Kontinentalhang Sachalins; B) Detailangaben zu
den AMS14C-Alter planktischer Foraminiferen am Kern LV28-4.
Die herausragenden Signale bilden die niedrigen δ180N.p.-Werte von ca. 5000 Jahre bis rezent
(Kapitel 5.2.3). Für diesen Bereich vorliegende Minimawerte liegen bei ca. 1.0‰. Auffällig
sind die kurzfristigen und starken Amplitudenschwankungen in diesen Bereich. Die Amplituden
zwischen extrem geringen und hohen Werten betragen ca. 4.0‰. Es fallen grundsätzlich die
sehr geringen δ180N.p-Werte mit den geringen δ13CN.p-Werten zusammen. Das Zusammengehen
dieser δ180- und δ13C-Signale spricht für die „Quelle“ Fluß, der niedrig-isotopisches Süßwasser
und terrestrischen Kohlenstoff in diesem Bereich einträgt. Auffällig ist der konforme Verlauf
der benthischen und planktischen Isotopendaten im δ180- und δ13C von ca. 5000 Jahre bis
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rezent. Diese Resultate zeigen, daß sich die Wechsel in der Oberflächenhydrographie, wie
Änderung der Produktivität und Süßwasserzufluß, parallel auch in den δ180 und- δ13C-Signalen
der benthischen Foraminiferen eingebaut werden. Markante δ13CN.p.- Minima (ca. -18‰) treten
im Zeitraum zwischen ca. 14.000 und 11.000 Jahren auf.
•Paläozeanographische Entwicklung während der letzten ca. 15.000 Jahre
Als größte Klimaschwankung tritt in dem Zeitintervall der letzten ca. 15.000 Jahre der
eiszeitliche Rückschlag der Jüngeren Dryas hervor (Abb. 27). Pollenuntersuchungen zeigen,
daß der westliche Randbereich des Ochotskischen Meeres während der Jüngeren Dryas deutlich
weniger bewaldet war (PEDERSEN, in Vorb.). Während dieser Zeit dominieren in diesem
Bereich vor allem die Pollenarten Picea und Pinus, die kaltes und trockenes Klima anzeigen
(IGARASHI et al., 2000). Deutlich erhöhter Eintrag von eistransportiertem Material, ein hohes
C/N-Verhältnis, und eine reduzierte Oberflächenproduktivität, mit geringen Opal- (NÜRNBERG
et al., in Vorb.), CaCO3-, und TOC -Akkumulationsraten, sind weitere Kennzeichen dieses
Klimarückschlages (Abb. 27, Kapitel 5.2.6). Starke δ13CN.p.-Anomalien mit 13C-Werten um -
18‰ treten bis ca. 11.000 Jahre auf. Hydrostatische Druckentlastung durch
Meeresspiegelabfall, der zu einem Zerfall der Gashydrate und zu Methanventingerscheinungen
führen kann, sowie eine sommerliche Meereisbedeckung, verursachen und verstärken
wahrscheinlich zu dieser Zeit den Einbau der negativen δ13C-Werte in die Kalkschale von N .
pachyderma (s) (Kapitel 5.2.3).
Die geringen δ180N.p.-Amplitudenschwankungen deuten darauf hin, daß der Amur auf das
Sedimentgeschehen zu dieser Zeit im Vergleich zu den letzten ca. 5000 Jahren eine geringere
Rolle gespielt hat. Aufgrund der postulierten kalten, trockenen klimatischen Bedingungen in
diesem Zeitabschnitt (COHMAP Members, 1988) kann ein erhöhter fluviatiler Eintrag durch den
Amur ausgeschlossen werden. Während des Meeresspiegeltiefstandes ist ein großer Teil des
nördlichen Kontinentalrandes des Ochotskischen Meeres subaerisch gewesen (Kapitel 5.4). Die
Mündung des Amur-Flusses könnte sich zu dieser Zeit an einer anderen Stelle befunden haben.
So kann ein Ausstrom des Amurwassers durch die Tatarstraße in das Japanische Meer
stattgefunden haben (Abb. 1) (KEIGWIN und GORBARENKO, 1992).
Abb. 27 (nächste Seite): Darstellung der Veränderlichkeit der Paläo-Umwelt während der letzten ca. 15.000 Jahre
am Kern LV28-4 mit Unterstützung von verschiedenen Parametern wie Pollendaten (PEDERSEN, in Vorb.) ,
IRD-Akkumulationsraten, C/N-Verhältnis, Karbonatakkumulationsraten, 18O- und 13C Isotope von N.
pachyderma (s), sowie Opalakkumulationraten- und Aluminiumgehalten (NUERNBERG et al., in Vorb.), im
Vergleich mit der grönländischen Eiskernkurve GISP 2 (GROOTES und STUIVER, 1997).
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Das anschließende Präboreal leitet zum holozänen Klimaoptimum (ca. 10.000-5.400 Jahre)
über, das durch eine allmähliche Zunahme in der Bewaldung und der Oberflächenproduktivität,
und einer Verminderung im IRD-Eintrag gekennzeichnet ist (Abb. 27). Der saisonale
Meereisrückzug während diesen Zeitraumes wird wahrscheinlich forciert durch die ansteigende
Sommerinsolation (BERGER und LOUTRE, 1991), als deren Folge es zu einem Wechsel im
atmosphärischen und ozeanischen Zirkulationsmuster kommt (TERNOIS et al., 2000). Auf ein
erstes Anzeichen für einen Ausstrom von Fluß- und Schmelzwasser (aus Hochgebirgsregionen
des ostsibirischen Hinterlandes) des Amurs, weist eine δ180N.p-Anomalie am Ende der Jüngeren
Dryas, die mit einem verstärkten Eintrag von IRD und einem Süßwasseralgen-Maximum
(Pediastren; PEDERSEN, in Vorb.) einhergeht. In dem Bereich zwischen 11.000 und 8000
Jahren treten höhere δ180N.p.-Werte auf (Abb. 27). Die δ180N.p.-Daten zeigen besonders bei ca.
9000 Jahren um 0.3‰ höhere δ180-Werte im Vergleich zum Präboreal. Geringe
Amplitudenschwankungen im δ180N.p. und im IRD deuten in diesem Zeitraum auf eine nur wenig
ausgeprägte Klimavariabilität. Diese relativ kalte Periode (11.000-8.000 Jahre) ist
wahrscheinlich verbunden mit einer Oberflächentemperaturabnahme von 1°C im südlichen Teil
des Ochotskischen Meeres (TERNOIS et al., 2000). Eine massiv erhöhte Zufuhr von kaltem
Schmelzwasser aus tauenden Permafrostböden aus dem Amurausstrombereich in das
Ochotskische Meer, zu Zeiten des Insolationsmaximums, könnte diese kältere Periode zwischen
11.000 und 8000 Jahren verursacht haben (SAKAGUCHI, 1992).
Ab 9000 Jahre vor heute zeichnet sich ein Umschwung im Sedimentationsgeschehen ab.
Erhöhte Fluktuationen im δ180N.p. und ein Anstieg im Terrigengehalt (ARAL, NÜRNBERG et al.,
in Vorb.) deuten auf einen erhöhten Zustrom von Flußwasser, der nach SAKAGUCHI (1992) mit
dem Zeitraum verstärkten Amurausstroms zusammenfällt (Abb. 27). Im ausgehenden
holozänen Klimaoptimum steigen die δ180-Werte um ca. 1.0‰ gegenüber dem Präboreal an.
Ein erhöhter Flux an planktischen Foraminiferen zwischen 5000 und 6000 Jahren weist
während dieses Zeitraumes auf verbesserte oberflächenhydrographische Bedingungen mit
größtenteils offenen Wasserflächen hin. Die durchschnittliche Oberflächentemperatur während
des holozänen Klimaoptimums lag in dieser Region um 1-5°C höher als heute (MATUSHIMA
und OHSHIMA, 1974; VELITCHKO und KLIMANOV, 1990; KOROTKY et al., 1988; LUTAENKO,
1993).
Um ca. 3000 Jahre erreicht die Bewaldung und ihr Anteil an Laubbäumen ein Maximum.
Seitdem reduzierte sich der Waldbestand. Das Verhältnis von Laubbäumen zu Nadelhölzern
nahm ab und deutet generell auf kühlere Umweltbedingungen in Übereinstimmung mit einer
Zunahme im IRD-Eintrag, im C/N-Verhältnis und Terrigeneintrag (Abb. 27). Die gleichzeitig
höhere Variabilität im IRD spräche für eine ausgeprägtere Saisonalität in der Meereisbedeckung.
Die δ180-Planktonkurve zeigt insbesondere während der letzten ca. 5000 Jahre extreme
Isotopenhübe von bis zu 4‰, die auf enorme Variationen in der Süßwasserzufuhr durch den
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Amur hinweisen. Erhöhter Eintrag an Süßwasser könnte zu einer stabileren oberflächennahen
Wassermassenschichtung und damit zu einem erhöhten Nährstoffangebot führen. Signifikant
ansteigende Gehalte an Opal- und CaC03- Akkumulationsraten, sowie Anteilen an Diatomeen
und Radiolarien (Anhang H2), weisen auf eine erhöhte Produktivität und auf eine stärkere
Stratifizierung der Wassersäule ab diesem Zeitraum hin.
5.3.2 Suborbitale Schwankungen in den Proxydaten des Ochotskischen Meeres (Kern LV28-2)
- Dansgaard-Oeschger-Zyklen?
•Stratigraphie und Lage
AMS C14-Datierungen, isotopenstratigraphische, sedimentologische sowie
tephrachronologische Ereignisse im Zusammenhang mit zyklischen Änderungen der
magnetischen Suszeptibilität wurden genutzt, um ein stratigraphisches Gerüst für die letzten ca.
80 ka am Kern    LV28-2   zu entwickeln (Kapitel 4). Der Kern LV28-2 befindet sich am
Kontinentalhang vor SE-Sachalin in einem sehr sensiblen Bereich, in dem kalte nördliche
Wassermassen auf wärmere Wassermassen aus der Japansee treffen (Abb. 1). Heute ist diese
Region durch eine hohe Produktivität, einen markanten Eintrag an eistransportiertem Material
(Eisrandoszillationszone; Kapitel 5.1.2) und geringeren sommerlichen Salinitäten
gekennzeichnet (Abb. 3C).
•Hochfrequente Variationen der verschiedenen Proxies im Kern LV28-2 im Zeitraum zwischen
ca. 30 und 80 ka
Untersuchungen an verschiedenen Proxies am Kern LV28-2 zeigen besonders im Stadium 3
kurzfristige Variationen (Abb. 28). Die Gehalte an eistransportiertem Material (IRD) weisen
ähnlich abrupte Schwankungen auf, wie sie die δ13C- und δ180-Isotopen von N. pachyderma (s)
und Zählungen an Diatomeen aufzeigen. Die Maxima im IRD-Gehalt im Stadium 3 sind
größtenteils verbunden mit δ13CN.p.-Minima und δ180N.p.-Maxima und geringen Gehalten an
Diatomeen. Umgekehrt zeigen die δ180N.p.-Minima häufig eine Korrelation zu δ13CN.p.-Maxima
und IRD-Minima sowie höheren Diatomeen-Gehalten. In Hinblick auf potentielle
Schmelzwassereinflüsse treten δ180N.p.-Minima auf, die mit erhöhten Anteilen an
eistransportiertem Material zusammenfallen. Solche gekoppelten Variationen im δ180N.p.-Signal
und IRD-Gehalt werden im Stadium 4 beobachtet. Am Ende des Stadiums 4 weist der Kern
LV28-2 in Verbindung mit δ180N.p.-Minima, IRD-Maxima und extrem geringen δ13CN.p.-Werten
auf besondere oberflächenhydrographische Bedingungen hin (Kapitel 5.2.3).
Die kleinskaligen Variationen im Ochotskischen Meer scheinen in Beziehung zu globalen
kurzfristigen klimatischen Wechsel zu stehen. Ähnliche Oszillationen sind in den
grönländischen Eiskernen als Dansgaard-Oeschger Zyklen (DANSGAARD et al., 1993), und in
verschiedenen marinen Sedimentkernen des Nordatlantiks als Heinrich-Ereignisse (HEINRICH,
1988) und Bond-Zyklen (BOND et al., 1993) bekannt. Diese Klimaoszillationen sind über den
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Nordatlantik hinaus auch im nordpazifischen Raum (KOTILAINEN und SHACKLETON, 1995;
BEHL und KENNETT, 1996; LUND und MIX, 1998; HENDY und KENNETT, 2000; KIEFER et al.,
2001) beschrieben worden. Eine genaue Anbindung der stark variierenden IRD-Maxima und
δ180N.p.-Minima vom Kern LV28-2 an die hochfrequenten Dansgaard-Oeschger Klimazyklen ist
aufgrund der relativ geringen zeitlichen Auflösung und der wenigen Altersfixpunkte im Stadium
3 nur bedingt möglich. Eine enge Korrelation zu den D/O-Zyklen ist aber wahrscheinlich.
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Abb. 28: Korrelation der suborbitalen Variationen an verschiedenen Parametern im Kern LV28-2 mit den δ180-
Profil des GISP 2-Eiskernes (GROOTES und STUIVER, 1997). Eingezeichnet sind die Dansgaard-Oeschger
Ereignisse nach JOHNSEN et al. (1992) und die Heinrich-Lagen (gestrichelte Linie; BOND et al., 1993; BOND
und LOTTI, 1995).
5. Ergebnisse und Diskussion - Kurzfristige und langfristige Klimavariabilität
77
In erster Annäherung würden die bekannten Interstadiale mit benthischen und planktischen δ180-
Minima, IRD-Minima und Produktivitätsmaxima einhergehen (Abb. 28). Umgekehrtes gilt für
die Stadiale. So korrelieren die geringen Lufttemperaturen über Grönland, die in den GISP2-
Eiskern in den Stadialen aufgezeichnet sind, größtenteils mit erhöhter Meereisbedeckung und
IRD-Eintrag im Ochotskischen Meer. Die Maxima im IRD im Ochotskischen Meer stehen dabei
den Heinrich-Ereignissen im N-Atlantik (H1-H6; BOND et al., 1993; BOND und LOTTI, 1995)
zeitlich sehr nahe.
Die kurzfristigen Variationen im δ180N.p-Signal in den Stadien 3 und 4 reflektieren größere
Änderungen in den oberflächenahen Wassermassen-Signaturen als am Übergang vom LGM
zum Holozän. Um den lokalen Effekt auf die oberflächennahen Wassermassen-Signaturen an
der Lokation LV28-2 besser abzuschätzen, wurde der globale „δ180-Eiseffekt“ (VOGELSANG,
1990) von der δ180-Planktonkurve abgezogen (Abb. 29). Danach schwankt das lokale δ180-
Signal zwischen LGM zum Holozän (mit Ausnahme Bölling/Alleröd) zwischen 0.3 und 0.6‰.
Diese Änderung entspricht einer Temperaturerhöhung von 1-2°C oder eine Salinitätsabnahme
von 0.5-1.0 Einheiten. Im Stadium 3 und 4 zeigen die kurzfristigen Schwankungen im δ180-
Signal Hübe von 0.9-0.6‰. Im Vergleich zum heutigen δ180-Wert sind die δ180-Minima um bis
zu 1.5‰ geringer, die δ180-Maxima um ca. 0.5‰ geringer. Sie würden im Vergleich zu heute
mit einer Temperaturerhöhung von 2-6°C und/oder einer Salinitätsreduzierung von bis zu 3
Einheiten einhergehen.
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Abb. 29: Sauerstoffisotopenwerte von N. pachyderma (s) am Kern LV28-2 unter Abzug desglobalen “δ180-
Eiseffekts“ (VOGELSANG, 1990). Eingetragen ist der δ180N.p.-Wert der Oberflächenprobe.
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Für eine weitergehende Interpretation des lokalen δ180-Signals sind jedoch noch folgende
Überlegungen zu berücksichtigen: Die planktische Foraminifere N. pachyderma (s) kalzifiziert
im Ochotskischen Meer in Tiefen zwischen 20-200 m (ALDERMAN, 1996; BAUCH et al., in
press), also in Tiefenbereichen die größtenteils der kalten Zwischenwassermassenschicht
(“dichothermal layer“) zugeordnet werden (Kapitel 5.1.3). Die Temperatur der kalten
Zwischenwassermassenschicht liegt im Sommer am SE-Ende des Kontinentalhanges Sachalin
zwischen 4°C und -1°C (BIEBOW und HÜTTEN, 1999). Aus dem Vergleich des rezenten δ180
N.p.Sediment -Wertes mit den δ180Kalk-Werten (BAUCH et al., in press), den die Foraminifere
theoretisch bei ihrer Kalzifizierung im Gleichgewicht mit dem δ180-Wasserwert bei
unterschiedlichen Temperaturen von ca. 4°C bis -1°C annehmen sollte, wird an der Kernstation
LV28-2 eine heutige Kalzifizierungstiefe zwischen 20-50 m (Tiefenbereiche der oberen
dichothermalen Schicht) mit einer entsprechenden Wassertemperatur von ca. 2°C postuliert.
Temperaturanstiege in den Interstadialen von bis zu 6°C sind im eher kaltzeitlichen Stadium 3 im
Vergleich zu heute schwer vorstellbar. Wahrscheinlicher ist, daß die Schwankungen im δ180N.p.-
Isotopensignal vor allem Veränderungen im Salzgehalt, d.h. Fluß- (infolge erhöhter
Niederschläge) und/bzw. Schmelzwasser reflektieren.
Ozeanographische Änderungen im Ochotskischen Meer werden auch durch Änderungen im
oberflächennahen Einstrom von Wassermassen aus dem NW-Pazifik (via Kamtschatkastrom)
beeinflußt. Gerade für die letzten ca. 70 ka steht eine hochauflösende δ180-Planktonkurve aus
dem angrenzenden NW-Pazifik (Detroit Seamount) für einen Vergleich zur Verfügung (KIEFER
et al., 2001). Sie postulieren für die Stadiale im Stadium 3 eine Erwärmung der
oberflächennahen Wassertemperaturen aufgrund eines reduzierten Auftriebes von kälteren
Wassermassen im NW-Pazifik. Umgekehrt weisen die Fluktuationen in der δ180-Planktonkurve
im NW-Pazifik auf kältere Temperaturen in den Interstadialen aufgrund einer global verstärkten
thermohalinen Zirkulation, die an ihrem Endpunkt im NW-Pazifik zu einem verstärkten Auftrieb
von kälteren Wassermassen führt. Die stratigraphische Zuordnung von Stadialen und
Interstadialen wird durch die Korrelation der benthischen δ180-Kurven im NW-Pazifik mit den
δ180Benthos -Werten im Ochotskischen Meer (LV28-2) möglich, mit höheren δ180-Werten
während der Stadiale an beiden Kernlokationen.
Im westlichen Ochotskischen Meer am Kern LV28-2 zeichnet sich eine deutliche δ180N.p.-
Anomalie zu geringeren δ180-Werten für den Zeitraum zwischen ca. 30 und 80 ka ab (δ180N.p.
minus Eiseffekt; Abb. 29), die zunächst auf einen signifikanten Süßwasserzufluß hindeuten.
Die extremen δ180-Minima im Kern LV28-2 stellen dabei ein eher lokales Phänomen dar, das
sicherlich im Zusammenhang mit einem erhöhten Süßwassereintrag (Fluß- und Schmelzwasser)
durch den Amur während der Interstadiale zu deuten ist. Aber selbst die stadialen δ180N.p.-Werte
zeigen im Stadium 3 deutlich geringere Werte als im Holozän und verweisen auf eine
Süßwasserzufuhr. Das Ausmaß der Beeinflussung durch Süßwasser wird durch den Vergleich
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der δ180N.p.-Isotopenkurven vom Kontinentalhang Sachalins und Kamtschatkas deutlich.
Während im Stadium 3 vor Kamtschatka deutlich höhere δ180-Werte auftreten, zeigen die Kerne
vor Sachalin geringere, Süßwasser-beeinflußte δ180-Isotopenwerte auf (δ180-Differenz im
Stadium 3 ca. 0.5-1‰; Kapitel 5.2.3). Die geringen δ180N.p.-Werte während der Interstadiale am
südwestlichen Kern LV28-2 können demzufolge nicht im Zusammenhang mit einem Einfluß
von kälteren Wässern aus dem NW-Pazifik in das Ochotskische Meer gedeutet werden.
Außerdem würden sie genau umgekehrt auf einen wärmeren Zustrom hinweisen, daß aber
gerade in den Interstadialen des Stadiums 3 nicht zu erwarten wäre (KIEFER et al., 2001).
•Klimatische Deutungen der kleinskaligen Variationen am Kern LV28-2
Neben Meeresspiegel- und Insolationsschwankungen haben Wechsel im atmosphärischen
Zirkulationssystem eine große Bedeutung für die Ozeanographie im Ochotskischen Meer. Heute
unterliegt die winterliche Meereisbedeckung starken jährlichen Schwankungen in Abhängigkeit
von der Lage und Ausprägung des Sibirischen Hochs und des Aleuten Tiefs (Kapitel 2;
CAVALIERI und PARKINSON, 1987, PARKINSON und GRATZ, 1983). Für das Klima und den
hydrologischen Zyklus in dieser Region sind die vorherrschenden Monsunwinde von
Bedeutung. Während der sommerliche SE-Monsun zu erhöhten Niederschlägen führt, sorgt der
kalte NE-bzw. NW-Monsun im Winter für eine weit nach Süden reichende Meereisbedeckung
im Ochotskischen Meer (WAKATSUCHI und MARTIN, 1990), insbesondere auf der Westseite.
Die IRD- und δ180-Maxima scheinen mit verstärkten NW-Monsunaktivitäten
zusammenzuhängen, die kalte, polare und trockene Luftmassen in das Ochotskische Meer
transportieren und so die Meereisbildung forcieren. Erhöhte Meereisbildung im Winter an den
nördlichen Schelfen und ein Abschmelzen des eistransportierten Materials im Sommer
verursacht die Anstiege im IRD-Gehalt am Kern LV28-2. Lichtlimitation durch eine
ausgedehntere sommerliche Meereisdecke und ein geringerer fluviatiler Eintrag (geringere
Niederschläge) führen zu einer verminderten Produktivität im Ochotskischen Meer (geringe
Gehalte an Diatomeen).
Stadiale mit hohen IRD-Anteilen im Stadium 3 werden abrupt unterbrochen von markanten
δ180N.p.-Minima (Abb. 28). Die δ180N.p.-Minima zeigen größtenteils eine strenge Korrelation zu
δ13CN.p.-Maxima und IRD-Minima, die auf verbesserte klimatische Bedingungen mit zum
größtenteils offenen sommerlichen Wasserflächen hindeuten. So reflektieren die markanten
δ180N.p.-Minima während der Interstadiale am Kern LV28-2 bessere ozeanographische
Bedingungen, die höchstwahrscheinlich einhergehen mit verstärkten Niederschlägen und/oder
höheren Temperaturen, infolge einer Intensivierung des SE-Monsuns bzw. Abschwächung des
NW-Monsuns. Ähnliche atmosphärisch gesteuerte paläozeanographische Phänomene sind auch
aus verschiedenen Arbeiten aus den NW-pazifischen Randmeeren der China- und der Japansee
beschrieben worden (WANG 1999; TADA et al., 1999; IRINO et al., 2001). Erhöhter Fluß- und
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Schmelzwassereintrag in das Ochotskische Meer führen zudem zu einer stärkeren Stratifizierung
der Oberflächenwassermassen. Höhere Produktivität (ansteigende Diatomeengehalte) und eine
Abschwächung der Tiefenwasserventilation zu diesen Zeiten sind die Folge.
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5.4     Die    Eisdrift   im    Ochotskischen    Meer     während   der  letzten    ca.    200.000    Jahre  
5.4.1 Paläozeanographische Bedeutung einer Meereisdecke
Die Beantwortung der Frage nach dem Vorhandensein und der Ausdehnung einer Eisbedeckung
im Vergleich zu rezenten Bedingungen erlaubt Rückschlüsse auf Veränderungen der
Strömungsmuster im Ochotskischen Meer, aus denen sich zum Teil auch Hinweise auf die
hydrographischen Verhältnisse im angrenzenden NW-Pazifik ableiten lassen. Das Meereis hat
einen dominierenden Einfluß auf klimatische und hydrographische Prozesse, insbesondere auf
den Strahlungshaushalt der Erde, der Bildung von Tiefenwässern und die Produktivität im
Ochotskischen Meer. Der Eintrag von Sedimenten in das Ochotskische Meer wird weitgehend
durch lokale Wetterbedingungen und den Stand des Meeresspiegels bestimmt. Drastische
Klimaveränderungen, wie enorme Meeresspiegelabsenkungen während des letzten Glazials und
Insolationsschwankungen, können große Auswirkungen auf Eisbildung und Sedimentation im
Ochotskischen Meer haben. Die Meereisdecke spielt außerdem einen entscheidenden Faktor im
Gasaustausch zwischen dem Ozean und der Atmosphäre. In Verbindung mit einer ausgedehnten
Meereisdecke können sich große Mengen an Methan unter der Eisdecke ansammeln, welche aus
dem Zerfall von Gashydraten freigesetzt werden. Fluktuationen in der Meereisdecke können so
zu mächtigen Methanpulsationen in die Atmosphäre führen.
5.4.2 Rekonstruktion der Meereisbedeckung im Ochotskischen Meer
Aufgrund der Unterschiede in den IRD-Zeitscheibenmustern aus den Stadien 1 bis 5 einerseits
und dem Stadium 6 anderseits, die auf deutliche Veränderungen in den Umweltbedingungen
hinweisen, wird das Stadium 6 bei der paläozeanographischen Rekonstruktion später gesondert
betrachtet (Kapitel 5.4.2.2).
5.4.2.1 Der letzte Glazial/Interglazialzyklus
Es läßt sich während des   letzten          Glazial/Interglazialzyklus   ein typisches
Meereisverbreitungsmuster im Ochotskischen Meeres erkennen, welches eine strenge West-Ost-
Asymmetrie in der Meereisbedeckung aufweist. Hohe IRD-Akkumulationsraten kennzeichnen
auf der westlichen Seite vor dem Kontinentalhang Sachalins einen dominanten
Meereistransport, der in den interglazialen Stadien weniger markant ist als in den glazialen
Klimaphasen (Abb. 30). Die östliche Region vor dem Kontinentalhang Kamtschatkas ist
geprägt durch einen relativ geringen IRD-Flux während des letzten Glazial/Interglazialzyklus.
Aus diesen geringen IRD-Anteilen werden hierfür größtenteils offene Wasserflächen bzw. eine
bis in diese Region reichende saisonal fluktuierende Meereisdecke postuliert.
Verschiedene Faktoren verursachen diese strenge West-Ost-Asymmetrie in der
Meereisbedeckung im Ochotskischen Meer. Einerseits verhindern wärmere, salzreichere
einströmende pazifische Wassermassen durch den Kamtschatkastrom eine östliche Ausbreitung
der Meereisdecke. Zum anderen verursachen der verstärkte Amureintrag, die kalten NW-
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Winde, küstennahe Polynyas eine ständige Zufuhr von Meereis im westlichen Bereich des
Ochotskischen Meeres, und somit eine verstärkte Ablagerung von eistransportiertem Material in
dieser Region.
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Abb. 30: Gemittelte interglaziale (127-71 ka) und glaziale (71-10 ka) IRD-Akkumulationsraten. Schwarze Kreise
stellen die berücksichtigten Kernlokationen dar. Eingezeichnet sind postulierte Oberflächenzirkulationsmuster
(Pfeile), Schelfbereiche, die aufgrund der glazialen Meeresspiegelabsenkung trocken lagen (grau schraffiert, -120
m), und Bereiche, die eine zum Großteil ganzjährige Meereisbedeckung im NW-Teil des Ochotskischen Meeres
kennzeichnen.
•Sauerstoffisotopenstadium 5 (127-71 ka)
Für diesen Zeitraum existiert höchstwahrscheinlich ein sehr ähnliches
Oberflächenzirkulationssystem wie heute (Kapitel 5.1). Hohe IRD-Raten im Zentrum des
Ochotskischen Meeres und vor dem Kontinentalhang Sachalins kennzeichnen die durch den
Ostsachalinstrom (Abb. 2A) nach Süden gerichtete Meereisdrift und den ausgeprägten
zyklonalen Wirbel im Zentrum des Ochotskischen Meeres (Abb. 31). Im Substadium 5.5
reflektieren geringere δ180N.p.-Werte im Ostteil, im Vergleich zum zentralen Teil des
Ochotskischen Meeres, den Einfluß des Kamtschatkastromes, der warme salzreichere
Wassermassen aus dem NW-Pazifik in die östliche Region des Ochotskischen Meeres
transportiert (Kapitel 5.2.3).
Die IRD-Zählungen weisen über weite Gebiete des Ochotskischen Meeres sehr geringe Werte
auf, infolge dessen für diesen Zeitraum größtenteils offene Wasserflächen postuliert werden,
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die mit hohen Gehalten an planktischen Foraminiferen einhergehen (Kapitel 5.2.4).
Sommerliche Meereisschmelze (SANCETTA, 1992), erhöhter Flußeintrag durch den Amur (z.B.
ROGACHEV, 2000), forciert durch eine hohe Sommer-Insolation und einer Intensivierung des
Sommermonsuns (Abb. 32; WANG, 1999), führen wahrscheinlich im Substadium 5.5 zu einen
vermehrten Nährstoffeintrag und einer erhöhten biologischen Produktion, die so nur in ihrem
Ausmaß im Holozän erreicht wird. Geringere Meereisausdehnung und daran gekoppelte erhöhte
Produktivität ist verbunden mit klimatischer Erwärmung zu dieser Zeit (GORBARENKO, 1991),
die laut VELICHKO (1989) noch stärker ausgeprägt war, als das Holozän.
Erhebliche Schwankungen in den δ18ON.p.-und δ13CN.p-Daten im Stadium 5 (mit Ausnahme des
Substadiums 5.5) - sowie in den Stadien 3 und 4 (Kapitel 5.2.3) - in den verschiedenen
Kernprofilen weisen darauf, daß zu diesen Zeiten keine massive Meereisdecke bestanden haben
kann, sondern eher eine saisonal stark variable Meereisdecke vorgelegen haben muß. Die
großen Fluktuationen in den 18O/13CN.p.-Werten dokumentieren wahrscheinlich neben dem
Amurflußeintrag vor allem ein häufig wiederkehrendes, lokal begrenztes Aufreißen der
Meereisdecke mit regional eingegrenzter Schmelzwasserzufuhr in den Interglazialen und
Glazialen. Markante Gradienten in den Isotopensignalen der planktischen und benthischen
Foraminiferen weisen über den Großteil des Ochotskischen Meeres auf ein stark stratifiziertes
Oberflächenwasser besonders im mittleren und späten Stadium 5 hin. Eine stabile Schichtung
der Wassersäule durch Amurfluß- und zum Teil Schmelzwassereintrag, Meereisschmelze,
sowie erhöhte Niederschläge, dürfte eine aktive Tiefenkonvektion während des Stadiums 5
verhindern, wobei episodische Tiefenwasserbildungen nur an den meereisdominierten NW-
Schelfgebieten auftreten könnten.
Markante kurzfristige oberflächenhydrographische Änderungen treten im Stadial 5.4 auf. Es
wird charakterisiert durch erhöhte Anteile an eistransportiertem Material (Kapitel 5.2.6) und
δ180N.p.-Minima, sowie markanten Einbrüchen im δ13CN.p.-Signal (Kapitel 5.2.3).
Methanventingerscheinungen, eine zeitweise intensivere Meereisbedeckung und regional
begrenzter Schmelzwassereintrag, infolge eines Insolationsminimums und
Meeresspiegelabfalls, sowie eines Wintermonsunmaximums (Abb. 32), könnten diese
oberflächenhydrographischen Veränderungen bewirken.
Abb. 31 (nächste Seite):  Räumliche und zeitliche Schwankungen im Eintrag von eistransportiertem Material für
die letzten ca. 200.000 Jahre im Ochotskischen Meer, als Anzeiger der Meereisausbreitung. Schwarze Kreise
kennzeichnen berücksichtigte Kernstationen. Pfeile reflektieren das postulierte Oberflächenzirkulationsmuster für
das Ochotskische Meer in den verschiedenen Zeitscheiben.
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•Sauerstoffisotopenstadium 4 (71-57 ka)
Deutlich höhere IRD-Raten treten im Stadium 4 auf (Abb. 31). Hohe IRD-Akkumulationsraten
vor dem Kontinentalhang Sachalins und geringe IRD-Fluxraten an der Ostseite reflektieren den
deutlichen West-Ostgradienten in der Meereisbedeckung, mit einer Meereisdrift im Westteil und
größtenteils eisfreien Bedingungen vor Kamtschatka. Eine verstärkte westliche bzw.
nordwestliche Meereisbedeckung dürfte ein abgeschwächtes nach Süden verlagerndes
zyklonales Strömungssystem im Ochotskischen Meer verursachen. Markante δ18ON.p.-
Amplitudenschwankungen an den Kernen LV28-2, LV27-12, LV27-9 vor der SE-Küste
Sachalins und der SW-Küste Kamtschatkas und ausgewiesene δ13CN.p-Minima (LV28-2, LV27-
12) markieren wahrscheinlich regional begrenzte Fluß- und Schmelzwassereinströme (Kapitel
5.3.2) bzw. erhöhte Niederschläge im NW-pazifischen Raum, sowie Methanentgasungen im
Ochotskischen Meer (Kapitel 5.2.3).
Landgeologische Untersuchungen an den nördlichen und östlichen Küstenregionen des
Ochotskischen Meeres weisen auf Vergletscherungen während des späten Pleistozäns
(ANANJEV et al., 1984; BRAITSEVA und MELEKESTSEV, 1974), wobei Gletschermassen
während des Isotopenstadiums 4 die Küste E-Kamtschatkas erreichten (BRAITSEVA und
MELEKESTSEV, 1974). Die spätpleistozäne Vereisungsgeschichte des nordostsibirischen
Raumes unterscheidet sich deutlich zum europäischen Raum, da NE-Sibirien gekennzeichnet ist
durch eine Verstärkung der Vergletscherung in den frühen Phasen des Spätpleistozäns (Stadium
4) gegenüber späteren Phasen (Stadium 2) (Abb. 32; VELICHKO 1987, 1992; ARKHIPOV et al.
1986; DENTON und HUGHES, 1981; ANANJEV et al., 1984; ANANJEV et al., 1993; ONO und
NARUSE, 1997). Aufgrund von IRD-Zeitscheibenmustern und IRD-Akkumulationsraten
scheint aber Eisbergeintrag nur im Stadium 6 eine besondere Rolle zu spielen.
Meereisschmelze und regional begrenzter Fluß- und Schmelzwassereintrag bzw. erhöhte
Niederschläge unterbinden zum Großteil eine aktive Tiefenkonvektion. Als Anzeiger von
Schwankungen in der Zwischenwasserdurchlüftung zeigen die δ13C-Werte der epibenthischen
Foraminifere C. wuellerstorfi am Kern LV28-2 an der SE-Küste Sachalins niedrige Werte im
Stadium 4 an (TIEDEMANN et al., in Vorb.). Tiefenwasserbildungsprozesse scheinen nur lokal
auf die nordwestlichen Schelfgebiete begrenzt zu sein.
Variationen in der Monsunaktivität, gekoppelt mit Meeresspiegelschwankungen und
Methanpulsationen im Stadium 4, markieren diese vor allem meereisdominierte Zeitscheibe, die
auch regional von Fluß- und Schmelzwassereinträgen geprägt ist (Abb. 32, Kapitel 5.3.2).
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•Sauerstoffisotopenstadium 3 (57-24 ka)
Die IRD-Raten im Stadium 3 unterscheiden sich kaum von denen im Stadium 4. Maxima in den
IRD-Akkumulationsraten im westlichen Teil bis weit an die Südspitze Sachalins und im
zentralen Bereich des Ochotskischen Meeres weisen auf eine saisonal mobile
Meereisbedeckung, mit einer nach Süden gerichteten Meereisdrift und einem ausgeprägten
zyklonalen Wirbel im Zentrum des Ochotskischen Meeres (Abb. 31). Markante kurzzeitige
Anstiege an eistransportiertem Material in den südlichen Kernen des Ochotskischen Meeres
(LV28-2; Kapitel 5.3.2), reflektieren eine stark zeitlich und räumlich fluktuierende
Meereisdecke. Gleichwohl verweisen mächtige Ablagerungen von vulkanischen Aschenlagen
(K2, K3) über den Großteil des Ochotskischen Meeres auf eine über einen längeren Zeitraum
im Stadium 3 zumindest saisonal offene Wasserfläche.
Geringe Anteile an planktischen Foraminiferen und ein hoher IRD-Flux deuten auf ein zum
überwiegenden Teil meereisdominiertes Zeitintervall, in dem die Produktivitätsanstiege nur sehr
gering und von kurzer Dauer sind (Kapitel 5.2.6). Eine ausgewiesene verstärkte
Meereisbildung besonders im späten Stadium 3 bis an die Südspitze Sachalins, in Beziehung
mit hohen δ13CUv.-Daten (Kapitel 5.2.3), weisen auf eine erhöhte Tiefenwasserbildung im
Ochotskischen Meer („Brine-Formation“ während des Meereiszuwachses). Diese Vermutung
findet in diesem Zeitraum ihre Bestätigung durch hohe δ13C-Werte der epibenthischen
Foraminifere C. wuellerstorfi im Kern LV28-2 vor der SE-Küste Sachalins (TIEDEMANN et al.,
in Vorb.).
Die starken Fluktuationen im IRD-Vorkommen (LV28-2) im mittleren Stadium 3 sind
wahrscheinlich auf Veränderungen im atmosphärischen Zirkulationsmuster, im Wechsel
zwischen NW- und SE-Monsun, zurückzuführen (Kapitel 5.3.2). δ180N.p.-Minima auf der
südwestlichen Seite vor dem Kontinentalhang Sachalins weisen auf lokal begrenzte Fluß- und
Schmelzwassereinflüsse in diesem Bereich des Ochotskischen Meeres (LV28-2). Planktische
und benthische Isotopensignale zeigen einen deutlichen Gradienten in diesem Zeitraum auf
(Kapitel 5.2.3), die darauf hindeuten, daß über weite Teile des Ochotskischen Meeres zu dieser
Zeit eine stratifizierte Oberflächenwassermasse vorgelegen hat, infolge eines höheren Fluß- und
Schmelzwassereintrages, Meereisschmelze bzw. erhöhten Niederschlägen.
Insgesamt ist das Stadium 3 mit dem steten Wechsel eisfreier Wasseroberflächen und saisonal
fluktuierender Meereisbedeckung (im westlichen Bereich) und größtenteils eisfreien
Bedingungen im östlichen Teil des Ochotskischen Meeres ein äußerst variabler, klimatisch
sensitiver Zeitraum.
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•Letztes glaziales Maximum (24-18 ka)
Das letzte glaziale Maximum (LGM) ist gekennzeichnet durch eine forcierte Meereisbildung, mit
sehr hohen Einträgen an eistransportiertem Material in das Ochotskische Meer (Abb. 31). Der
Kern LV27-4 an der NE-Küste Sachalins weist wie im Stadium 3 und 4 deutlich geringere IRD-
Raten auf als die südlicher positionierten Kernstationen. Diese Nord-Süd-Umkehr in den IRD-
Akkumulationsraten deutet möglicherweise auf eine besonders während des letzten
Hochglazials zeitweise starre Meereisdecke im Ochotskischen Meer nördlich 55°N hin, welche
es nicht erlaubte, daß sich große Mengen an eistransportierten Material in diese Region absetzen
konnten. Das Zentrum des saisonalen, mobilen Meereistransportes scheint sich zu diesem
Zeitpunkt weiter nach Süden verlagert zu haben.
Am Kontinentalhang Sachalins weisen δ13CN.p.-Minima (Kapitel 5.3.1) und IRD-Maxima auf
eine auch zum größten Teil vorhandene sommerliche Meereisbedeckung hin. Die relativ
niedrigen IRD-Akkumulationsraten im östlichen Teil des Ochotskischen Meeres unterstützen die
aus Diatomeenuntersuchungen abgeleitete Annahme von SHIGA und KOIZUMI (2000), daß diese
Bereiche für das letzte glaziale Maximum größtenteils eisfrei waren bzw. nur eine saisonal
fluktuierende, mobile Meereisdecke vorgelegen hat. Markante IRD-Maxima im Zentrum des
Ochotskischen Meeres verweisen auf ein, wenn auch vermindertes und weiter nach Süden
reichendes, zyklonales Oberflächenzirkulationssystem. Die hohen IRD-Gehalte im
Ochotskischen Meer während des letzten LGM unterscheiden sich deutlich von den anderen
Glazialen und Interglazialen, welche die Vermutung nahe legen, daß im Ochotskischen Meer zu
dieser Zeit zum Großteil eine weit ausgedehnte mobile Meereisdecke bestanden hat, die in
diesem Ausmaß während des letzten Glazial/Interglazialzyklus nicht mehr erreicht wird.
Glazialer Meeresspiegelabfall (CHAPPEL und SHACKLETON, 1986), verstärkte atmosphärische
Zirkulation (COHMAP, 1988), zunehmende Wintermonsunaktivität (WANG et al., 1999) und
eine geringe Sommerinsolation zu dieser Zeit (BERGER und LOUTRE, 1991; Abb. 32) bewirken
eine länger andauernde Meereisausbreitung mit größerer Bildungsrate und Volumen, sowie eine
Erhöhung der Verwitterungsrate der anstehenden Gesteine auf den freiliegenden nördlichen
Schelfen, infolge dessen es zu einem vermehrten Eintrag von eistransportiertem Material in das
Sediment kommt. Erhöhter fluviatiler Eintrag durch den Amur kann aufgrund der postulierten
kalten, trockenen klimatischen Bedingungen für das LGM ausgeschlossen werden (HOVAN et
al., 1991; CLIMAP 1981, ANANJEV et al., 1993). Wahrscheinlich ist es, daß während des
letzten glazialen Maximums auch Polynyas, wie sie auch heute im Ochotskischen Meer
beobachtet werden (Kashevarov-Bank; MARTIN und KAWASE, 1998), eine größere Bedeutung
haben, die so einerseits die Meereisbildung und auch Tiefenwasserbildungsprozesse forcieren
könnten. Der glaziale Meeresspiegelabfall bewirkte gleichfalls, daß flache Schelfgebiete
trockenfallen und so ein Einstrom wärmerer Wassermassen aus dem Japanischen Meer durch
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die Soya-Straße (Abb.1,- Tiefe 55 m) verhindert wurde. Dieser abgeschnürte Wärmetransport
begünstigte die Meereisbildung im Ochotskischen Meer (VOZOVIK, 1985).
Geringe Anteile an planktischen Foraminiferen weisen auf eine sehr geringe Produktivität im
LGM (Kapitel 5.2.6; Anhang H2). Lichtlimitation und eine ansteigende vertikale Konvektion in
der Wassersäule, infolge einer ausgedehnten über den Großteil des Jahres vorhandenen
Meereisdecke und einer verstärkten atmosphärischen Zirkulation, sowie der geringe
Amurflußeintrag, führen zu einer Nährstoffabreicherung in der Wasseroberfläche und folglich
zu einer geringen Produktivität. Die zunehmende glaziale Meereisbildung spielt ebenfalls eine
große Rolle für die Hydrologie des angrenzenden NW-Pazifiks. Aufgrund einer vermehrten
Eisbildung im Ochotskischen Meer kommt es zu einer verstärkten Tiefenwassermassenbildung,
wobei diese zu einer besseren Durchlüftung des nordpazifischen
Zwischenwassermassenstockwerkes beiträgt (KEIGWIN, 1998; TIEDEMANN et al., in Vorb.).
Wenig bekannt ist die glaziale Vereisungsgeschichte des Ochotskischen Meeres. HUGHES
(1995) und GROSSWALD und HUGHES (1998) vertreten die Ansicht, daß der nordpazifische
Festlandsgürtel mit einer Eisdecke bedeckt war, wobei sich nach ihrer Meinung auch eine
mächtige Eiskappe bis in das Ochotskische Meer erstreckte. Demgegenüber steht jedoch die
Auffassung, daß Sibirien zu trocken war, um die Herausbildung einer Eiskappe zu ermöglichen
(CLIMAP Project Members, 1981; VELICHKO et al., 1993; BIRYUKOV et al., 1988). Es gibt
keine klaren Beweise, die für eine Eiskappe im LGM im ostsibirischen Raum sprechen,
vielmehr deuten geomorphologische, paläo-ökologische und sedimentologische
Untersuchungen auf zu großen Teilen eisfreies Gebiet (SHER, 1992, 1995; FARTYSHEV, 1993;
NÜRNBERG et al., 1997).
Auch neuere Arbeiten stehen im strengen Kontrast zu dem postulierten Eisgürtel über den
ganzen nördlichen Schelfgebieten von Svalbard bis zur Beringsee von GROSSWALD (1998).
Seismische Erkundungen und landgeologische Aufnahmen zeigen, daß der nordeuropäische
Eisgürtel während des LGM nur auf die Barentssee beschränkt war (SVENDSEN et al., 1999).
Die meisten Autoren gehen davon aus, daß sich die Vereisung im LGM im ostsibirischen Raum
nur auf einige Hochgebirgsgletscher vor allem auf Kamtschatka beschränkte, die nicht die
trocken gelegten Schelfregionen zu dieser Zeit erreichten (BIRYUKOV et al., 1988; FRENZEL et
al., 1992). Nach FLINT (1971), HOPKINS (1972) und FRENZEL et al. (1992) existierten auch
kleine Gletscher an der Nordküste des Ochotskischen Meeres, die in ihrer Ausdehnung
gegenüber den Hochgebirgsgletschern auf Kamtschatka nur eine untergeordnete Rolle spielen.
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•Die Zeit um die Termination I und das Sauerstoffisotopenstadium 1 (ca. 18 ka-rezent)
Daß sich die Oberflächenzirkulationsmuster in der Übergangsperiode des letzten
Glazial/Interglazials besonders schnell änderten, wird an den zeitlichen IRD-Fluktuationen
zwischen 6000 und 18.000 J.v.h. (Termination I) deutlich (Kapitel 5.2.6, Abb. 31). Die IRD-
Muster manifestieren die zeitlichen Fluktuationen der Meereisdecke in Richtung des
nordwestlichen Schelfgebietes. Während noch vor ca. 18.000 J.v.h. eine für weite Teile des
Ochotskischen Meeres mächtige Meereisbedeckung angenommen wird, erfolgten in der
Termination I drastische Änderungen. Markante IRD-Maxima treten in der Termination I auf,
die etwa zeitgleich mit den nordatlantischen Schmelzwasserereignissen IA und IB einhergehen
(FAIRBANKS, 1989; Kapitel 5.2.6). Die IRD-Anstiege gehen größtenteils mit hohen Gehalten
an planktischen Foraminiferen einher, welche auf klimatisch verbesserte Bedingungen zu dieser
Zeit hindeuten.
Meeresspiegelanstieg und Insolationsmaxima (Abb. 32) könnten ein Freisetzen von Gletschern
bzw. eine erhöhte Zulieferung von terrigenem Material auf die Schelfgebiete von einer
kleinräumigen kontinentalen Vergletscherung bewirken. Vor ca. 15.000 J.v.h. weisen am Kern
LV28-2 hohe δ13C-Werte der epibenthischen Foraminifere C. wuellerstorfi  (TIEDEMANN et al.,
in Vorb.) auf einen Tiefenwasserausstrom aus dem Ochotskischen Meer, der kompensiert wird
durch einen Oberflächeneinstrom aus dem NW-Pazifik (Kamtschatkastrom), welcher so
wahrscheinlich mit einem regional begrenzten Schmelzwasserzustrom aus der
nordwestpazifischen Region einhergeht. Dafür sprechen die während der Termination I in den
δ18ON.p.-Werten hohen Gradienten in den Kernen vor den Kurilen (LV27-10), im
Einstromgebiet der pazifischen Wassermassen (Kapitel 5.2.3).
Ein schneller Rückgang der Meereisbedeckung im Ochotskischen Meer markiert den Zeitraum
zwischen    15.000     und    9000    J.v.h.  (Kapitel 5.2.6). Dies stimmt mit anderen im Ochotskischen
Meer durchgeführten sedimentologischen bzw. mikropaläontologischen Untersuchungen
überein (SHIGA et al., 1997; GORBARENKO, 1996; TERNOIS et al. 2000). Während dieses
Zeitraumes wird aufgrund verbesserter klimatischer Bedingungen (TERNOIS et al., in press)
und des Rückzuges der Meereisdecke das zyklonale Oberflächenzirkulationssytem im
Ochotskischen Meer forciert. Deutliche Gradienten zwischen dem Oberflächenwasser und
Tiefenwasser werden durch die planktischen und benthischen Isotopensignale an verschiedenen
Kernen im Ochotskischen Meer zu dieser Zeit angezeigt (Kapitel 5.2.3). Die hohe
Süßwasserzufuhr aus Flußwasser- und z.T. Schmelzwassereintrag, Meereisschmelze, und
erhöhte Niederschläge können zu einer stabilen Oberflächenschichtung führen, welche
größtenteils eine aktive Tiefenkonvektion im Ochotskischen Meer unterbinden. Episodische
Tiefenwasserbildungsprozesse sind wahrscheinlich nur an den nordwestlichen Schelfgebieten,
die durch Meereis geprägt sind, zu erwarten.
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Ab ca.    9000     J.v.h.  weisen deutlich niedrigere IRD-Gehalte, erhöhte Anteile an planktischen
Foraminiferen und Diatomeen auf bessere oberflächenhydrographische Bedingungen mit zum
größtenteils offenen Wasseroberflächen hin (Kapitel 5.2.6). Infolge ansteigender
Sommerinsolation kommt es im Winter zu einer reduzierten Meereisbildung und ansteigender
Meereisschmelze im Sommer. Um ca.    5000   J.v.h   . weisen δ180N.p.-Daten am Kern LV28-4 vor
dem Kontinentalhang Sachalins auf einem vermehrten Süßwassereintrag durch den Amur
(Kapitel 5.3.1). Eine erhöhte Nährstoffzufuhr durch den Amur, geringere Meereisbedeckung,
sowie eine besser stratifizierte Wassersäule bewirken eine ansteigende Produktivität im
Oberflächenwasser. Im Holozän, in Zeiten mittlerer bis hoher Sommerinsolationswerte,
dominiert so vor allem ein Sedimentregime, daß durch den Amurflußeintrag, einen markanten
W-E-Gradienten in der Meereisbedeckung und hoher Produktivität geprägt ist, mit einem,
ähnlich wie heute (Kapitel 5.1), zyklonalen ausgebildeten Zirkulationssystem (Abb. 31).
5.4.2.2 Das Isotopenstadium 6
Im    Stadium      6 spiegelt das IRD-Zeitscheibenmuster im Vergleich zu den anderen
Isotopenstadien ein völlig neues Bild wider, was auf andere Eintragsmechanismen des
terrigenen Materials schließen läßt (Abb. 31). Deutliche IRD-Maxima vor dem Kontinentalhang
Kamtschatkas und geringere IRD-Gehalte östlich von Sachalin lassen eine Umkehr im für den
letzten glazial/interglazial Zyklus typischen Meereismuster erkennen. Im zentralen und östlichen
Bereich des Ochotskischen Meeres treten im Vergleich zum letzten LGM um Faktor 4 bis 6
höhere IRD-Akkumulationsraten auf (Kapitel 5.2.6). Scharfe Gradienten in den IRD-
Akkumulationsraten kennzeichnen diesen engbegrenzten Raum, die einerseits topographisch
(1000 m Linie) und andrerseits südlich durch einströmende pazifische Wassermassen in ihrer
Ausdehnung begrenzt zu scheinen sind. Gleichfalls ist das Stadium 6 von markanten δ18ON.p.-
und δ13CN.p. -Minima gekennzeichnet, die auf extreme Änderungen in der
Oberflächenwasserhydrographie hinweisen (Kapitel 5.2.3).
Relativ hohe Gehalte an planktischen Foraminiferen in den warmen Stadien 6.3 und 6.5 im
Kern LV28-41 aus den zentralen Bereich des Ochotskischen Meeres sind Indizien für lokal
zumindest saisonal eisfreie Wasserflächen. Hohe Anteile an benthischen Foraminiferen im
Stadium 6.5 in dieser Region (LV28-41; Anhang H2), die unter anderem auf eine sehr gute
Durchlüftung der Tiefenwässer und ausreichenden Nährstoffeintrag schließen lassen, weisen
gleichfalls auf zumindest saisonal offene Wasseroberflächen. Desweiteren sind im Stadium 6.3
hohe Gehalte an Kieselschwämmen am Kern LV28-42 zu verzeichnen (Anhang H2), die auf
gut durchlüftetes Bodenwasser hindeuten. Episodische Tiefenwassererneuerung kann für die
meereisdominerte nordwestliche Region, sowie für die zentralöstliche Region (LV28-42)
angenommen werden. Dieses zeitweilige Szenario kann unterbrochen werden durch eine stabile
geringsaline Oberflächenwasserschicht aus schmelzenden Eisbergen im östlichen Teil des
Ochotskischen Meeres, worauf δ180N.p-Daten (LV28-41) besonders im Stadium 6.5 hinweisen
(Kapitel 5.2.3).
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Verstärkter Meereistransport, der auf der östlichen Seite des Ochotskischen Meeres zu diesen
um Faktor 2-6 höheren IRD-Raten im Vergleich zum NW-Bereich (LV28-34, LV27-4) führt,
ist eher auszuschließen, da sich die „Küche“ der Meereisbildung nicht vor dem Kontinentalhang
Kamtschatkas verlagern dürfte. Desweiteren wurde für das LGM über den Großteil des
Ochotskischen Meeres eine sehr weitreichende Meereisdecke postuliert. Die IRD-Raten weisen
aber im zentralen und östlichen Bereich des Ochotskischen Meeres deutlich geringere IRD-
Werte im Vergleich zum Stadium 6 auf (Kapitel 5.2.6, Abb. 31). Eine Möglichkeit, das lokal
begrenzte IRD-Maximum zu erklären, ist Eisbergtransport. Grundvoraussetzung hierfür ist die
Vergletscherung des Hinterlandes. Die Vergletscherungen im NE-sibirischen Raum besitzen
nach ARCHIPOV et al. (1984) im Mittleren Pleistozän einen alpinen Charakter. Eiskappen und
Gebirgsgletscher in die um das Ochotskische Meer angrenzenden nordöstlichen Kolyma- und
Korjak-Gebirge werden hierfür postuliert. Nach Auffassung von ARKHIPOV et al. (1986) ist
davon auszugehen, daß Gletschermassen die Küstenregionen erreichten. Um der Frage der
pleistozänen Vereisungsgeschichte auf Kamtschatka nachzugehen, wurden neuere
Untersuchungen von ZECH et al. (1996, 1997) durchgeführt. In Übereinstimmung mit
ARKHIPOV et al. (1986) postulieren die Autoren für die mächtigen küstennahen Moränen auf
Kamtschatka mittelpleistozänes Alter und verweisen auf eine stärker vorhandene
Vergletscherung zu dieser Zeit als zu späteren Phasen des Pleistozäns, wobei Gletschermassen
zu dieser Zeit bis in das Ochotskische Meer hinabgereicht haben sollen.
Das Stadium 6 wird in der Literatur auch als „superglazial“ bezeichnet (CROWLEY und NORTH,
1991), in dem eine Ausdehnung der Polarfront im NW-Pazifik weiter nach Süden für diesem
Zeitraum postuliert wird (THOMPSON und SHACKLETON, 1980; THOMPSON 1981; KENT et al.,
1971). Hohe IRD-Werte im Stadium 6 sind auch für das gesamte Europäische Nordmeer, den
durch die Transpolardrift belieferten Bereichen der Framstraße und des Arktischen Ozeans ein
typisches Signal (BIRGISDOTTIR, 1991; HENRICH, 1992; GOLDSCHMIDT, 1994; SPIELHAGEN
und THIEDE, 1994; KUBISCH, 1992). Markante Erosionen am Lomonosov-Rücken im
Arktischen Ozean, die nur durch Eisbergtransport verursacht werden können, werden
stratigraphisch dem Ende des Sauerstoffisotopenstadiums 6 (ca. 150.000 Jahre) zugeordnet
(POLYAK et al., 2001), die so zeitlich sehr nahe den hohen IRD-Flux im Stadium 6 des
Ochotskischen Meeres stehen.
Aus welcher Richtung könnten die postulierten Gletschervorstöße im Stadium 6 in das
Ochotskische Meer kommen? Ein Vorhandensein lokaler Vergletscherungen wird von
verschiedenen Autoren für die Halbinsel Kamtschatka und die nördlichen Hochgebirgsregionen
des Ochotskischen Meeres angenommen. VELICHKO (1993) geht davon aus, daß während des
letzten glazialen Maximums sich Gletscher aus Nordosten in Richtung des Schelfrandes der
Shelikov-Bucht bewegten (Abb. 31). Infolge dessen, für das Mittelpleistozän eine stärkere
Vergletscherung der nordöstlichen Region des Ochotskische Meeres gegenüber dem LGM
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angenommen wird (ARKHIPOV et al., 1986), ist es sehr wahrscheinlich, daß aus dieser
Richtung, neben der W- bzw. SW-Küste Kamtschatkas (ZECH et al., 1997), zu dieser Zeit der
Eintrag von Eisbergen in das Ochotskische Meer erfolgte. Aus glazialen und glaziofluviatilen
Ablagerungen im Bereich der Shelikov-Bucht schlußfolgerten BONDARENKO (1931) und
UDINTSEV (1957), daß Gletscher aus den umliegenden Bergmassiven in das Ochotskische
Meer geflossen sein müssen. Auch GROSSWALD und HUGHES (1998) postulierten aus den
geomorphologischen Zeugnissen im Bereich der Shelikov-Bucht und des Tinro-Beckens
(Abb.1) Moränenzüge und Schmelzwasserkanäle, die so auf einen vermehrten Gletschereintrag
aus nordöstlicher Richtung deuten, welche sie aber zeitlich spätpleistozänem Alter zuordneten.
Die lithologische Zusammensetzung von eistransportiertem Schutt im NW-Pazifik und deren
Verteilungsmuster deuten gleichfalls nach CONOLLY und EWING (1970), McKELVEY et al.
(1995) und JOHN und KRISSEK (1999) auf eine intensive Vergletscherung Kamtschatkas
während der pleistozänen Vereisungsphasen.
Diese Aussagen werden unterstützt, durch das IRD-Verteilungsmuster im Stadium 6, welches
mit einem steilen Gradienten auf einen nordöstlich, aus Richtung der Shelikov-Bucht, bzw.
östlich bis südöstlich, aus Richtung der W-SW-Küste Kamtschatkas, gerichteten
Eisbergtransport deuten (Abb. 31). Desweiteren treten an der Termination II am Kern LV28-44
und im Stadium 6 am Kern LV28-42 markante Maxima an eistransportierten dunklen Mineralen
(Hornblende, Pyroxene) auf (Anhang H2), die auf Abtragungsgebiete Kamtschatkas und des
nordöstlichen Festlandes hinweisen, welche vorwiegend aus vulkanischen Gesteinen aufgebaut
sind (DOLGINOW und KROPATSCHJOW, 1994; PARFENOV et al., 1993; GEOLOGICAL WORLD
ATLAS, 1976).
Abb. 32 (nächste Seite): Zusammenfassende Darstellung der verschiedenen festländischen europäischen und
asiatischen spätpleistozänen Vereisungsphasen (FRENZEL, B., PESCI, M., VELICHKO, A.A., 1992), der
Sommer-Insolation (BERGER und LOUTRE, 1991); den GISP 2- (GROOTES und STUIVER, 1997) und
GRIP- Eiskern (DANSGAARD et al., 1993), den relativen Meeresspiegelschwankungen nach VOGELSANG
(1990), den Variationen des "East Asia Monsoon" (WANG, 1999), im Vergleich mit den IRD-
Akkumulationsraten aus dem Ochotskischen Meer.
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6. Schlußfolgerungen
Die im Rahmen dieser Arbeit durchgeführten Untersuchungen im Ochotskischen Meer lassen
nachstehende Schlußfolgerungen zu:
• Die generelle Sedimentzusammensetzung für die letzten ca. 350 ka wird dominiert durch den
Eintrag von terrigen-siliziklastischem Material. Dieses monotone Muster des terrigenen
Sedimenteintrages wird von Produktivitätsereignissen unterbrochen, die das Ende der Eiszeit-
Terminationen I, II, III und IV kennzeichnen.
• Die Paläo-Umweltbedingungen im Bereich des Ochotskischen Meeres reagieren rasch auf
globale Klimaveränderungen. Die spätpleistozänen Klimaschwankungen drücken sich durch
Wechselwirkungen von Meeresspiegel- und Insolationsschwankungen,
Gletscherausdehnung, Wechsel im atmosphärischen Zirkulationssystem, und Änderungen in
der Meereisbedeckung aus.
• Die Untersuchungen von Sedimentkernen aus dem Ochotskischen Meer zeigen deutliche
Unterschiede in den Akkumulationsraten verschiedener sedimentologischer Parameter.
Insbesondere weisen die IRD-Akkumulationsraten im letzten Glazial/Interglazialzyklus
deutliche Unterschiede auf. So können zwei Regime festgestellt werden: einerseits dominiert
auf der westlichen Seite vor dem Kontinentalhang Sachalins enormer Meereis- und
Flußtransport, dagegen ist die östliche Seite geprägt durch zum größtenteils eisfreie
Verhältnisse und den Einstrom pazifischer Wassermassen. Die Variationen in der
Meereisbedeckung sind dabei eng gekoppelt an Veränderungen im atmosphärischen
Zirkulationssystem, wie z.B. die Lage der Hochdruck- und Tiefdruckzellen wie dem
„Aleuten-Tief“ und „Sibirischen Hoch“ zueinander und der daraus ableitenden
Monsunaktivität.
• Das Eisdriftmuster während der letzten ca. 200.000 Jahre belegt ein konstant existierendes
mehr oder weniger stark ausgebildetes zyklonales Oberflächenzirkulationssytem. Bezüglich
der Strömung und der Eisbedeckung stellt der zyklonale Ochotskische Wirbel während dieses
Zeitabschnittes ein relativ „stabiles“ paläozeanographisches Element dar.
•Der hohe IRD-Flux und die IRD-Verteilungsmuster im Sauerstoffisotopenstadium 6 belegen 
eine weitaus größere Vergletscherung der angrenzenden Umgebung zu dieser Zeit als in den 
Stadien 4 und 2. Während dieser Kaltphase reichten die Gletscher wahrscheinlich bis an die 
Küste bzw. bis an den Schelfrand (NE-Sibirien und/bzw. W-SW-Kamtschatka), von wo aus 
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mit Sediment beladene Eisberge die zentral-östliche Seite des Ochotskischen Meeres erreichen 
konnten.
• Mittels einer Multiparameter Untersuchung lassen sich für das Ochotskische Meer folgende
Szenarien erstellen (Abb. 33):
a) letztes glaziales Maximum (LGM) - ist gekennzeichnet durch Sommerinsolationsminima,
Meeresspiegelabfall, geringe kontinentale Vergletscherung, starke Meereisbedeckung über
weite Gebiete des Ochotskischen Meeres, geringe Produktivität, geringe Sedimentationsraten,
Methanventing- und Tiefenwasserbildungsprozesse.
b) Interglazial (Stadium 1 und Stadium 5.5) - ist geprägt durch hohe Sommerinsolation,
Meeresspiegelanstieg, keine signifikante Vergletscherung des Hinterlandes, hohen Amurfluß-
und geringen Schmelzwassereintrag, räumlich begrenzte und saisonal wechselnde
Meereisbedeckung, hohe Produktivität, hohe Sedimentationsraten und episodische
Tiefenwasserbildungsprozesse.
Abb. 33: Modelle für die verschiedenen klimatischen Situationen im Ochotskischen Meer während der letzten ca.
200.000 Jahre.
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c) Stadium 6.5 - Sommerinsolationsmaxima, Meeresspiegelabfall, starke kontinentale
Vergletscherung, jährlich fluktuierende Meereisdecke im Westteil und Eisbergeintrag im
Ostteil des Ochotskischen Meeres, moderate Produktivität, massive
Methanventingerscheinungen und Schmelzwassereintrag, episodische
Tiefenwasserbildungsprozesse.
• Im Sauerstoffisotopenstadium 3 treten an verschiedenen Kernen des Ochotskischen Meeres
kurzfristige Variationen an verschiedenen Parametern auf, die auf eine Zyklizität dieser
Ereignisse hindeuten. Diese suborbitalen Schwankungen im Ochotskischen Meer stehen in
enger Beziehung zu den globalen kurzfristigen klimatischen Wechseln, die in den
grönländischen Eiskernen als Dansgaard-Oeschger Zyklen (DANSGAARD et al., 1993) und in
verschiedenen marinen Sedimentkernen des Nordatlantiks als Heinrich-Ereignisse
(HEINRICH, 1988) und Bond-Zyklen (BOND et al., 1993) beschrieben wurden. Die
suborbitalen Variationen der verschiedenen Umweltparameter dokumentieren einen direkten
„link“ zwischen den klimatischen Fluktuationen im Bereich des Ochotskischen Meeres zu den
zeitgleich auftretenden Klimavariationen im N-Atlantik und weisen so auf die hohe Sensibilität
des Ochotskischen Meeres auf die globalen klimatischen Ereignisse.
• Hohe Sedimentationsraten am Sachalinhang ermöglichen hochauflösende zeitliche Einblicke in
die holozäne Klimageschichte. Im Holozän zeichnet sich ab ca. 9000 Jahre ein Umschwung
von einem meereisdominierten zu einem größtenteils flußdomiertem Regime ab. Besonders ab
5000 Jahren kommt es zu einer Intensivierung des Amurflußeintrages. Ein saisonaler
Meereisrückzug, forciert durch eine ansteigende Sommerinsolation, sowie eine erhöhte
Nährstoffzufuhr durch den Amur, bewirken eine stark erhöhte Produktivität im
Oberflächenwasser ab dieser Zeit.
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